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The diploma thesis 'Formation of Earth's core: Laboratory experiments and numerical mo-
dels for the percolation mechanism and the Rayleigh-Taylor instability' includes
some laboratory experiments and numerical modelling which implement the percolation
and Rayleigh-Taylor instability mechanisms.
The laboratory experiments have been performed on a fertile peridotite with the addition
of iron sulde by the use of a centrifuge furnace in order to model a percolation 
ow. In
some experiments in-situ performed electrical conductivity measurements have been done
in order to access a connectivity of iron sulde melts. The numerical experiments have been
done with the use of a two-dimensional nite dierence method applied to the sinking of
iron diapirs through a silicate matrix in the case of the temperature and stress-dependent
rheology.
Peridotite samples containing dierent amounts of iron sulde (5-15 vol%) were prepared
from powders of the fertile peridotite and chemicals of Fe-FeS of the eutectic composition.
They were placed in the centrifuge piston cylinder at the ETH Z urich to determine a per-
colation velocity of Fe-FeS through the peroditite matrix. It was found that the segregation
velocity of Fe-FeS is far too slow in a partially molten silicate matrix to be accounted for
the core formation alone. Additionally, the electrical conductivities of samples consisting
of fertile peridotite and Fe-FeS were measured in-situ in order to revise the experimental
results of Yoshino et al. (2003, 2004). These papers describe an interconnection threshold
in a solid silicate matrix at about 5 vol% of iron sulde. In the present work it was shown
that more than 15 vol% Fe-FeS are needed to reach an interconnectivity of Fe-FeS in a
peridotite matrix.
In the numerical modelling the computer code FDCON was modied and extended to re-
solve more realistic cases for the evolution of the Rayleigh-Taylor instability at the top of
a cold, undierentiated and less dense protocore. This unstable gravitational conguration
was used as a starting point in numerical models. Diering rheologic laws (temperature-
independent, temperature-dependent and power law) were used to explore the parameterspace consisting of initial temperature and viscosity of the protocore and the non-dimensio-
nal temperature scaling factor of viscosity b to nd a realistic scenario in an agreement with
the Hf/W isotopic ages of the core in which the core formation is prescribed to be largely
completed within the rst 33 Ma (Kleine et al., 2002). It was found that only for b10 the
iron diapir is able to penetrate fast enough through the protocore and to fulll the isotopic
restrictions. The required central protocore temperature is in an good agreement with the
numerical models performed by Merk et al. (2002), which included the heating during the
accretion stage and heating due to the radioactive decay of a short-lived isotope 26Al.
In a less advanced model without the application of a power law, it is shown that the
dissipation plays only a second order role on the sinking depth of a diapir. Numerical ex-
periments including the power law rheology may be useful in order to revise this result for
a more realistic case.
Finally, it was shown that the introducing of the melt eect in the calculation scheme is re-
levant to the core formation models due to the intensive development of stress-induced melt
channelling in localities surrounding the incipient iron diapir. For simplicity an isothermal
model with a temperature independent viscosity of a solid phase and with a rheology de-
pending on a melt-fraction in the partially molten region surrounding a diapir was used.
As a result of this model, the intensive development of iron-rich melt channels within a
region approximately 2-3 times larger than a diapir size has been observed for suciently
small melt retention numbers, i.e. the ratio of a Stokes sinking to a Darcy 
ow velocity.
This mechanism enhanced the melt accumulation and accelerated the process of the core
formation. The introduction of more realistic temperature proles, the use of a power-law
rheology and a stress-dependent porosity are possible in future numerical models which
could lead to a better understanding of the core formation mechanism.Inhaltsverzeichnis
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Einleitung
Die vorliegende Arbeit behandelt das Forschungsthema der Entstehung des 
 ussigen Ei-
senkerns im Zentrum unseres Planeten. Dieses bislang wenig verstandene Gebiet ist reich
an Fragestellungen, sowohl f ur Experimentatoren als auch f ur die Geodynamik. Es gibt
sehr viele Arbeiten, die den Bildungsprozess experimentell untersuchen, jedoch wurde in
den letzten Jahren die numerische Untersuchung in diesem Gebiet kaum vorangetrieben.
Der experimentelle Teil der Arbeit stellt sich hierbei der aktuellen Frage nach der Perko-
lationsschwelle1 von Eisenschmelze in der Silikatmatrix der Protoerde, w ahrend numerisch
die Eekte von Potenzgesetzkriechen, Dissipation und Schmelzsegregation beim Absinken
eines Eisendiapirs nach Ausbildung eines ersten 
achen Magmaozeans in der Protoerde
behandelt werden. Die genauen Fragestellungen k onnen dabei im letzten Abschnitt der
Einleitung gefunden werden.
1.1 Die Entstehung der Erde
Die Geschichte der Geburt unseres Heimatplaneten ist untrennbar mit derjenigen unseres
Sonnensystems verkn upft. Unsere Sonne entstand mit einer Anzahl weiterer Sterne als Fol-
ge einer gravitativen St orung in einer dichten interstellaren Molek ulwolke. In Bereichen wie
1Die Perkolation ist hier das Durch
iessen von 
 ussiger Eisenschmelze durch eine h ochstens partiell
geschmolzene Silikatmatrix.
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dem sp ateren Sonnensystem, in denen die Rotationsgeschwindigkeit der gesamten Wolke
gering war, blieb das Drehmoment des kollabierenden Systems gering und ein einzelner
Stern konnte sich bilden. Ein kleiner Teil des Gases und Staubs, in etwa 2-10%, bilde-
ten eine abge
achte Scheibe, die den entstehenden Stern umgab und einen Groteil des
Drehimpulses des Gesamtsystems enthielt. Eine solche Scheibe aus Gas und Staub wird
als
"
solarer Nebel\ bezeichnet.
Nach dem Modell der Akkretion (Wetherill, 1990), das gr otenteils auf numerische N-
K orper-Simulationen, und astronomische Untersuchungen an Sternentstehunggebieten zu-
r uckgeht, wachsen Planeten durch Agglomeration von Planetesimalen, die sich im sola-
ren Nebel bilden. In der Umgebung des heutigen Erdorbits werden danach Temperaturen
erwartet, die niedrig genug waren, um die Kristallisation von sowohl eisen- und magne-
siumreichen Silikaten als auch diejenige von metallischem Eisen, zu gestatten. Dies wird
m oglich, da sowohl Eisen als auch Silikate  ahnliche Kondensationstemperaturen aufweisen.
Die Partikel wachsen zu Planetesimalen von einigen Kilometern Gr oe. Durch nichtgravi-
tative Koh asion kann eine Gr oe von etwa 0,1-10 km erreicht werden, im nachfolgenden
Stadium ist das Wachstum durch gravitative St orungen bedingt. Gr oere K orper, die als
"
planetare Embryos\ bezeichnet werden und im Massenbereich von 1022-1023 kg - also zwi-
schen den heutigen Massen des irdischen Mondes und der des Merkur - liegen, bilden sich
infolge von Kollisionen und durch die Vereinigung von Planetesimalen. Die Wachstumsra-
te der Planetesimale zu planetaren Embryos wird durch ihre relativen Geschwindigkeiten
festgelegt, die durch die wechselseitigen gravitativen St orungen gegeben sind. Diese sind
ihrerseits von der Massenverteilung des Planetesimal-Schwarms abh angig. W ahrend des
Wachstums der Planetesimale zu Embryos m ussen die K orper gen ugend dicht zueinander
stehen, um Kollisionen untereinander zu erm oglichen, die eine notwendige Bedingung f ur
das weitere Wachstum darstellen. In dieser Phase setzt das "runaway growth\ ein, ein Vor-
gang, bei dem in der Akkretionsscheibe einige wenige dominante Embryos entstehen, die
um bis zu zwei Gr oenordnungen massereicher sind als der Rest des Schwarms. Die groe
Masse und damit verbunden, auch die starke gravitative Wirkung dieser Embryos sorgen
f ur ein Wachsen der
"
feeding zone\, des Bereiches auf den der Embryo gravitativ einwirkt,KAPITEL 1. EINLEITUNG 3
und beschleunigen das Wachstum weiter. Dynamische Modelle zeigen auf, dass sich durch
diesen Eekt einige wenige merkur- bis marsgroe K orper (1023-1024 kg) innerhalb von
105 a nach der Enstehung des Sonnensystems bilden k onnen. Danach verlangsamt sich
die Wachstumsrate und die anschlieende Hauptwachstumsphase der terrestrischen Plane-
ten, das Wachstum von mars- zu erdgroen Planetenembryos, erfolgt innerhalb von etwa
10-20 Ma. Diese Phase umfasst sogenannte
"
giant impacts\, Kollisionen der Embryos un-
tereinander. Diese Einschl age werden auch in Zusammenhang gebracht mit der Entstehung
des Erdmondes (Wetherill, 1990). Diese Wachstumsphase ist charakterisiert durch das Auf-
treten der beiden dominanten Planetenembryos Venus und Erde, die sich bereits nach etwa
5106 a auf  ahnlichen Umlaufbahnen wie benden. Numerischen N-K orper-Simulationen
nach, m usste die Bildung der terrestrischen Planeten mit der Akkretion, oder Entfernung
der verbliebenen Planetesimale aus dem Bereich des inneren Sonnensystems, nach etwa
80-90 Ma beendet werden (Chambers, 2004).
1.2 Szenarien der Erdkernbildung
W ahrend des Akkretionsprozesses der terrestrischen Planeten setzt in den Planetenem-
bryos die Separation des Eisens von den Silikaten, aus denen sie urspr unglich homogen
zusammengesetzt sind, ein.
Als potentielle W armequellen f ur die Erdkernbildung stehen den entstehenden Planeten
im Allgemeinen folgende Mechanismen zur Verf ugung (Coradini et al., 1983; Melosh, 1989;
Zahnle, 1988; Abe, 1997):
 Zerfall lang- und kurzlebiger radioaktiver Isotope
 Erw armung durch adiabatische KompressionKAPITEL 1. EINLEITUNG 4
 Freisetzung potentieller Energie
 Impaktenergie
 Treibhauseekte einer solaren Uratmosph are
Jedoch kann ein groer Teil der Mechanismen als Wegbereiter der Erdkernbildung ausge-
schlossen werden.
So konnten Sasaki & Nakazawa (1986) zeigen, dass sich der Beitrag der langlebigen radio-
aktiven Isotope zur Temperaturerh ohung in der Protoerde, w ahrend der Hauptphase der
Erdkernbildung auf nur etwa 20 K bel auft.
Mutterisotop Tochterisotop Halbwertszeit[Ma]
146Sm 142Nd 103
235U 207Pb 704
40K 40Ar;40 Ca 1270
238U 206Pb 4469
232Th 208Pb 14010
176Lu 176Hf 35700
187Re 187Os 41600
87Rb 87Sr 48800
147Sm 143Nd 106000
190Pt 186Os 450000
Tabelle 1.1: Langlebige Radioaktive Isotope im fr uhen
Sonnensystem (nach Carlson & Lugmair, 2000)KAPITEL 1. EINLEITUNG 5
Die sehr langen Halbwertszeiten dieser im fr uhen Sonnensystem verf ugbaren Isotope st utzen
das obige Resultat und deuten darauf hin, dass der Beitrag der langlebigen Isotope zum
W armehaushalt, erst im Zeitraum nach der Bildung des Erdkerns ins Gewicht f allt. Dies
wird durch Resultate von Stacey (1983) best atigt, die zeigen, dass 235U als Isotop mit
einer geringeren Halbwertszeit, nur eine Konzentration von CU=0,0110 5 kg 1 aufweist,
w ahrend signikant vertretene Isotope, wie 40K und 232Th mit Konzentrationen von
CK=4,6710 5 kg 1 und CTh=7,0010 5 kg 1 weitaus l angere Zerfallszeiten haben.
Eine neuere Studie von Kunihiro et al. (2004) brachte das Resultat, dass in den beiden
h augsten Chondritengruppen2, die Anteile der zwei wichtigsten kurzlebigen radioaktiven
Isotope, n amlich diejenige von 26Al und 60Fe, zu gering sind, um das Innere eines Planete-
simals aufzuschmelzen.
Die Temperaturanstieg scheint jedoch gen ugend hoch zu sein, um Perkolation von ge-
schmolzenem Eisen durch die Silikatmatrix in Kleink orpern zu erm oglichen.
Mutterisotop Tochterisotop Halbwertszeit[Ma]
26Al 26Mg 0;73
60Fe 60Ni 1;5
53Mn 53Cr 3;7
107Pd 107Ag 6;5
182Hf 182W 9;0
129I 129Xe 15;7
Tabelle 1.2: Kurzlebige radioaktive Isotope im fr uhen
Sonnensystem (nach Carlson & Lugmair, 2000)
Da die weiteren kurzlebigen Isotope deutlich seltener im fr uhen Sonnensystem vertreten
sind, ist hieraus zu schlieen, dass die weiteren kurzlebigen Isotope nicht in der Lage sind,
2Undierenziertes Material meteoritischen Ursprungs von dem man animmt, dass es bis auf die leicht

 uchtigen Elemente, das Ursprungsmaterial unseres Sonnensystems darstelltKAPITEL 1. EINLEITUNG 6
einen signikanten Beitrag zum Energiebudget der Protoerde zu leisten.
Da der Radius R (3800 km) der fr uhen Protoerde und damit verbunden auch der interne
Druck zum Zeitpunkt der Kernbildung relativ gering ist, kann der Ein
uss des Beitrags
der adiabatischen Kompression vernachl assigt werden. Der Temperaturanstieg kann nach
Coradini et al. (1983) folgendermaen berechnet werden:
T(r) = T0  exp
 
(2=3cp)G
 
R
2   r
2
T0 Temperatur bei r = R(t), cp W armekapazit at,  Volumenausdehnungskoezient,  mittlere
Dichte des Planetenembryos, G Gravitationskonstante, R(t) Radius des Planetenembryos, r Ab-
stand vom Mittelpunkt des Planetenembryos
Unter der Annahme, dass vor dem Auftreten von Schmelzen und der Ausbildung einer
Protoatmosph are an der Ober
 ache der Protoerde, die Temperatur derjenigen im inter-
planetaren Medium entspricht (100 K), ergibt sich eine Temperaturerh ohung nur um
T=10 K bedingt durch die adiabatische Kompression.
Die Freisetzung potentieller Energie, kommt erst im Zuge der Separation des Eisens von den
Silikaten zum Tragen, und kann deshalb als initialer Bildungsmechanismus ausgeschlossen
werden.
Ein Protoplanet kann nach Resultaten von Sasaki & Nakazawa (1986) den solaren Ne-
bel erst ab einer Masse von 1023 kg, was einem Radius von  3600-3800 km entspricht,
gravitativ als Protoatmosph are binden. Etwa zur gleichen Zeit sind auch Planetesimal-
Einschl age, nach Ergebnissen von Melosh (1989) und Davies (1990) energiereich genug,
um zur Bildung von Schmelzen in ober
 achennahen Gesteinen und zur Ausbildung ei-
ner CO2-H2O-Impaktatmosph are zu f uhren. Deshalb l asst sich der Ein
uss der solaren
H2-He-Protoatmosph are auf die ober
 achennahe Temperatur nur schwer einsch atzen. Aus
astronomischen Beobachtungen ist jedoch bekannt, dass durch den einsetzenden starkenKAPITEL 1. EINLEITUNG 7
Abbildung 1.1. Ein
uss der adiabatischen Kompression zu Beginn der Kernbildung
Verwendete Werte: T0 = 100 K, cp = 1;3  103 Jkg 1K 1,  = 1;0  10 5K 1 (nach Steinberger
& Calderwood, 2006), R(t) = 3;8  106 m
Sonnenwind in der T-Tauri-Phase der Sternentwicklung, der solare Nebel nach sp atestens
107 a aus dem entstehenden Sonnensystem in den interstellaren Raum entfernt wird. Daher
ist davon auszugehen, dass die solare Uratmosph are nur zu Beginn der Kernbildungsphase
zur Verf ugung steht, und im Folgenden graduell durch eine impaktinduzierte Atmosph are
ersetzt wird.
Beide Atmosph arentypen sind jedoch in der Lage, durch Treibhauseekte die Tempera-
tur an der Ober
 ache der Protoerde nach einem Einschlag  uber einen l angeren Zeitraum
gen ugend hoch zu halten, um eine Separation des chondritischen Ursprungsmaterials un-KAPITEL 1. EINLEITUNG 8
terhalb des Impaktkraters zu erm oglichen. Da es zu diesem Zeitpunkt, bedingt durch die
"runaway\ -Akkretion eine Potenzgesetz-Verteilung der Masse unter den Planetesimalen
gibt, existieren nur wenige groe und sehr viele kleinere und mittlere K orper im inneren
Sonnensystem.
Daher ist davon auszugehen, dass Einschl age gen ugend groer K orper auf der Protoerde
zu dieser Zeit h aug genug stattnden, um die Ober
 ache der Protoerde aufzuschmelzen.
Im hierbei entstehenden Magmaozean ist eine Separation der Eisen- von der Silikatphase
m oglich. Im Zuge dieser Trennung, kommt es auch zur Bildung eines chemischen Gleich-
gewichts zwischen den absinkenden Eisentr opfchen und der umgebenden Silikatschmelze.
Das dichtere Eisen lagert sich schlielich als Schicht oder
"
Eisensee\ auf dem Grund des
Magmaozeans, der durch die Solidus-Temperatur des peridotitischen Ursprungsmaterials
markiert wird, ab. Da der sich bis zum Mittelpunkt der Protoerde erstreckende Protokern
als Gemisch aus Eisen und Silikaten, eine geringere Dichte als die Eisenschicht aufweist, ist
diese Konstellation gravitativ instabil. Deshalb kommt es unter Ausnutzung lokaler Per-
turbationen der Gestalt der Protoerde, die auf fr uhere Impakte zur uckzuf uhren sind, zur
Ausbildung von Rayleigh-Taylor-Instabilit aten. Mit deren Hilfe sinkt das Eisen in Form
von sph arischen Diapiren in Richtung des Inneren des Planetenembryos ab und verdr angt
dabei das chondritische Ursprungsmaterial. Es ist davon auszugehen, dass sich dieser Vor-
gang w ahrend des voranschreitenden Akkretionsvorganges, nach jedem gr oeren Impakt
eines Planetesimals wiederholt, bis er nach dem
"
giant impact\, dem Einschlag eines Plane-
tenembryos von etwa 0,1 MErde, und der damit verbundenen Bildung des irdischen Mondes
ein Ende ndet.
Da die heien Diapire in dieser Phase das umgebende, bis dahin k uhle Material, erw armen
und bei ihrem Abstieg potentielle Energie freigesetzt wird, kann sich bis zum Ende der
Akkretionsphase, der bekannte heie Eisenkern der Erde ausbilden.
Diese These wird durch moderne Daten aus der Hf/W-Chronometrie, die an Mantelsili-
katen durchgef uhrt wurden, best atigt. Diese nutzt hierbei das unterschiedliche Verhalten
von Mutter- und Tochterisotop. W ahrend Hafnium lithophil3 ist und im Verlauf der Ei-
3lithophil: gesteinsliebendKAPITEL 1. EINLEITUNG 9
sensegregation vollst andig im Silikatmantel zur uckbehalten wird, ist Wolfram m aig si-
derophil4 und wird vorwiegend in die Metallphase partitioniert. Daher wird der chon-
dritische Hf/W-Vorrat der Protoerde intern bei der Kernbildung getrennt. Wenn nun
die Kernbildung vor dem Zerfall von 182Hf stattndet, so wird sich als Konsequenz des
erh ohten Hf/W-Verh altnisses ein  Uberschuss an 182W in der silikatischen Protoerde ausbil-
den (Jacobsen, 2005). Die Daten deuten hierbei, auf ein Bildungszeitraum des Erdkerns von
(332) Ma nach Beginn des Sonnensystems hin (Kleine et al., 2002).
1.3 Ziel der Arbeit
Das Verst andnis der Erdkernbildung ist wichtig, um die Geschichte des Sonnensystems
und die chemische Zusammensetzung des heutigen Erdmantels zu begreifen. Erfolgreiche
Modelle der Erdkernbildung m ussen hierbei einen physikalisch fundierten Mechanismus,
durch den Eisen von den Silikaten getrennt werden kann, liefern. Dabei m ussen Aspekte,
wie die aus Hf/W-Isotopie ermittelte Dauer der Erdkernbildung, mitber ucksichtigt werden.
Da die Ausbildung eines planetaren metallischen Kerns auf allen K orpern des Sonnensys-
tems, sofern sie dazu in der Lage waren, abgeschlossen ist, bleibt die direkte Untersuchung
des Prozesses verwehrt. Die einzigen verbleibenden M oglichkeiten, sind die Untersuchung
von Gesteinen, Laborexperimente und numerische Modelle.
Jedoch sind nur 5% der Gesteine auf der heutigen Erde im ersten Drittel ihrer Geschichte
gebildet worden. Keines dieser Gesteine weit ein h oheres Alter als 3,96 Milliarden Jahre
auf. Somit sind nur Untersuchungen an Meteoriten zielf uhrend. Laborexperimente erlau-
ben dagegen in kleinem Mastab die betreenden Prozesse zu simulieren. Ihnen sind jedoch
durch die technische Undurchf uhrbarkeit extrem hoher Dr ucke und Temperaturen f ur lan-
ge Zeitr aume, Grenzen gesetzt.
Numerische Modelle dagegen k onnen wegen ihrer durch die Prozessorleistung begrenzten
4siderophil: Eisen liebendKAPITEL 1. EINLEITUNG 10
Au
 osung nicht f ur die Untersuchung von kleinr aumigen Prozessen5 verwendet werden. Sie
bieten jedoch die M oglichkeit, das gror aumige Geschehen in der Protoerde, auch unter
extremen Temperatur- und Druckbereichen, die den Laborexperimenten entzogen sind, zu
untersuchen.
Die Perkolation von Metall durch das chondritische Ausgangsmaterial ist der erste Segre-
gationsmechanismus6, der nach der Schmelzbildung einsetzt. Die Bildung und Perkolation
des Eisens in einem homogenen Ausgangsmaterial wurden deshalb in Experimenten unter
Verwendung einer Hochdruck-Stempelzylinderpresse untersucht.
Die Laborexperimente wurden an primitivem Peridotit und FeS, dem Ursprungsmaterial
des Sonnensystems, durchgef uhrt. Die Aufgabenstellung hierbei war, den FeS-Schmelzgehalt
und damit verbunden den Temperaturbereich zu bestimmen, in dem es zur Verbindung der
Schmelztropfen zu einem Netzwerk von Schmelzkan alen kommt. Diese k onnen das Eisen,
vor der Ausbildung eines Magmaozeanbildung, in die Tiefe transportieren. Die Daten sind
mit Resultaten von Yoshino et al. (2003, 2004) zu vergleichen.
Auerdem soll die Perkolationsgeschwindigkeit bestimmt werden, um die Eektivit at die-
ses Mechanismus zu ermitteln.
Da, wie oben beschrieben, die Protoerde bereits nach 0,1 Ma gen ugend Masse aufweist,
um die Bildung eines Schmelzozeans zu erm oglichen, ist davon auszugehen, dass zu diesem
Zeitpunkt das Eisen in Form von kleinen Eisensph aren aus dem entstandenen Magmaozean
ausf allt. Es sammelt sich als Schicht oder "See\ am Boden desselben, sinkt aber durch den
Mechanismus der Rayleigh-Taylor-Instabilit at, weiter in den kalten Protokern ab. Wegen
der gravitativen Instabilit at des Systems ist es unwahrscheinlich, dass das Einsetzen des
Vorganges bis in die Sp atphase der Akkretion verz ogert werden kann (Davies, 1990; Honda
et al., 1993). Deshalb wird in den numerischen Modellen, der fr uhestm ogliche Zeitpunkt in
der Akkretionsphase der Protoerde bei der Untersuchung des Absinkens der Eisendiapire
5Die begrenzte Au
 osung des Gitters verhindert die Modellierung kleinr aumiger Prozesse, wenn ein
Groteil der Protoerde modelliert wird.
6Die Segregation bezeichnet hier die Entmischung des Eisens von den Silikaten.KAPITEL 1. EINLEITUNG 11
verwendet.
Neuere experimentelle Arbeiten kommen zum Schluss, dass die letzte chemische Gleich-
gewichtsbildung in einem Druckbereich, der einem etwa 700 km oder noch tieferen Mag-
maozean entspricht, stattgefunden haben muss (z. B. Righter, 2003). Dieses numerische
Modell kann somit nicht die gesamte Entwicklung der Erdkernbildung wiedergeben, son-
dern kann nur auf den physikalischen Vorgang der initialen Kernbildung eingehen. Moderne
Ergebnisse (z.B. Stevenson, 1990) deuten darauf hin, dass bei der Kernbildung wahrschein-
lich mehrere Mechanismen gleichzeitig in Erscheinung treten und dabei in ihrer Wirkung
aufeinander aufbauen. Die Untersuchung sowohl experimenteller als auch numerischer Ex-
perimente erm oglicht es somit die verschiedenen physikalischen Eekte, die zur Bildung
des Eisenkerns der Erde beigetragen haben, in einem gemeinsamen Kontext zu verstehen.
F ur die numerische Modellierung wird der Finite-Dierenzen Code FDCON (Schmeling,
2000) verwendet.
Die Hauptfragestellung der numerischen Experimente war, unter welchen physikalischen
Bedingungen, das Eisen in Form von Diapiren im durch Hf/W-Isotopie denierten Zeit-
raum den Mittelpunkt der Protoerde erreichen kann.
Die zweite Fragestellung befasste sich mit der Bedeutung der Dissipation auf das Ab-
sinken der Diapire:
Kann die Dissipation in der Fr uhphase der Dierentation einen entscheidenden Beitrag
zur Erw armung des Protokerns in der Umgebung der Diapire liefern und ihren Abstieg
beschleunigen?
Die Fragen zum realistischsten Szenario, n amlich demjenigen unter Ber ucksichtigung von
Schmelzen, waren:
Weist der Diapir ein anderes Sinkverhalten als im schmelzlosen Modell auf?
Unter welchen Bedingungen k onnen sich, infolge der durch den Diapir induzierten de-KAPITEL 1. EINLEITUNG 12
viatorischen Spannungen, Schmelzkan ale ausbilden? K onnen diese das Eisen mit h oherer
Geschwindigkeit durch die Matrix transportieren als der Diapir?
Hierbei wurden schrittweise die Modelle im Bezug auf die physikalische Realit atsn ahe ver-
feinert, indem nacheinander die Eekte der Temperatur- und Spannungsabh angigkeiten
der Viskosit at, der tiefenabh angigen Schwerebeschleunigung, der Ein
uss von adiabati-
scher Kompression und Dissipation, sowie der Bildung von Schmelzen mitber ucksichtigt
wurden.KAPITEL 2
Theoretischer Hintergrund der Untersuchungen
2.1 Segregation des Eisens in der Fr uhphase der Ak-
kretion
Auf kleinen K orpern (>100 km) ereignet sich die Silikataufschmelzung, vielleicht angetrie-
ben durch kurzlebige radioaktive Isotope innerhalb weniger Millionen Jahre (Yoshino et al.,
2004). Nach Yoshino et al. (2004) kann in einer teilgeschmolzenen Silikatmatrix ab einer
Beimengung von (132) Vol% FeS im peridotitischen Ausgangsmaterial Interkonnektivit at
ausgebildet werden. Dabei 
iet das Eisen in feinen Kan alen, bedingt durch die Wirkung
der Schwerkraft, in Richtung des Planetesimalenzentrums. Dies wird durch die Erkenntnis
best arkt, dass alle bekannten Eisenmeteoriten innerhalb von 5 Ma entstanden sind, und
somit in kleinen K orpern eine fr uhe Dierenzierung des Eisens von den Silikaten m oglich
ist. Dies wird durch die Kernbildungszeit im Asteroiden Vesta1 von (4,21,3 Ma) best atigt
(Kleine et al., 2002). Dagegen scheint in gr oeren Planeten die Bildung eines Eisenkerns
verz ogert zu sein, und somit auf anderen Mechanismen zu beruhen. So hat die Erde gar
erst nach (332 Ma) einen signikanten Eisenkern ausgebildet (Kleine et al., 2002). 2Dies
1Vesta ist mit ca. 516 km mittlerem Radius der drittgr ote Himmelsk orper im heutigen Asteroideng urtel
zwischen Mars und Jupiter.
2Eine endg ultige Erkl arung f ur diesen Eekt steht noch aus.
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zeigt aber, dass die Perkolation von Eisen durch eine Silikatmatrix als Kernbildungsmecha-
nismus in groen K orpern nicht eektiv zu sein scheint. Diese kleinen segregierten Objekte
bilden m oglicherweise mit undierenzierten K orpern gr oere K orper. Die Metallkerne der
akkretierten Planetesimale stranden hierbei im oberen Mantel des gr oeren K orpers. Es ist
davon auszugehen, dass die Protoerde 5-10 Ma nach Beginn der Akkretion dieses separierte
Material aufgesammelt hat, welches bereits eine Dierenzierung bei geringen Dr ucken und
Temperaturen im Inneren von Planetesimalen durchlaufen ist. Diese werden jedoch beim
Aufschlag wieder aufgeschmolzen (Stevenson, 1981). Deshalb liegt das Eisen auf der Pro-
toerde, bedingt durch die Zerst orung der Kerne, wahrscheinlich als fein verteilte K orner
vor.
Zus atzlich ist von Bedeutung, dass f ur einen signikanten Beitrag zur Erdkernbildung die
Halbwertszeit von 26Al, dem h augsten kurzlebigen radioaktiven Isotop, mit 0,73 Ma zu
gering ist, denn daraus ergibt sich, dass dieses Isotop nur w ahrend der ersten 5 Ma nach
der Entstehung des Sonnensystems in signikanten Mengen vorhanden war (Kleine et al.,
2002). Neuere Messungen des Gehalts von 26Al-Isotopen in den zwei h augsten Klassen
von Chondriten durch Kunihiro et al. (2004) zeigen jedoch, dass die maximale Aufheizung
eines K orpers durch den Zerfall dieser Isotope maximal 960 K erreichen kann. Ber ucksich-
tigt man zus atzlich noch das zweith augste kurzlebige radioaktive Isotop 60Fe, so ist nur
eine Erw armung um weitere 160 K m oglich.
Die erste Schmelze im Inneren eines Planetesimals ist eutektisches Fe-FeS bei Temperatu-
ren von etwa 1260 K. Albit-Plagioklase sind die ersten Silikate, die bei Temperaturen im
Bereich 1390 K schmelzen. Es werden etwa 20% Schmelze in kleinen K orpern (100 km
Radius) gebraucht, um das Eisen von den Silikaten zu trennen. Hierzu werden Tempera-
turen von etwa 1500 K bis 1600 K ben otigt.
Diese Isotopenh augkeiten sind damit eindeutig zu gering, zur Bildung von Eisen- und
Silikatschmelzen im Inneren eines Planetesimals, um Segregation des Eisens zu erlauben.
Die Grundgleichung, die das Gleichgewicht der kinetischen und potentiellen Energie ei-KAPITEL 2. THEORETISCHER HINTERGRUND DER UNTERSUCHUNGEN 15
nes Impaktors und der Abstrahlung und W armeleitung beschreibt, ist nach Melosh (1990)
gegeben durch:
 

GM(t)
R(t)
+
v2
1
2

dR(t)
dt
= "

T
4(R;t)   T
4
a

+ cpT(R;t)
dR(t)
dt
+ k

@T
@r

r=R
(2.1)
 Dichte des Planetenembryos, G Universelle Gravitationskonstante, M(t) Masse des Planetenem-
bryos zum Zeitpunkt t, R(t) Radius des Planetenembryos zum Zeitpunkt t, v1 Ann aherungsge-
schwindigkeit eines Impaktors, " Emissionsverm ogen (= 1), T(R;t) Temperatur an der Ober
 ache
des Planetenembryos, Ta eektive Temperatur der Atmosph are,  Stefan-Boltzmann Konstante,
cp W armekapazit at, k W armeleitf ahigkeit
Die Abstrahlung und die W armeleitung werden nach der Integration von Gl.(2.1) im Fak-
tor h mitber ucksichtigt. Nun kann die Temperatur an der Ober
 ache der Protoerde als
T (R;t) =
h
cp

GM (t)
R(t)
+
v2
1
2

(2.2)
h numerischer Faktor3 (h  0;5) (nach Stevenson, 1981), cp W armekapazit at, G Universelle Gra-
vitationskonstante, M (t) Masse der Protoerde zum Zeitpunkt t, R(t) Radius des Planetenem-
bryos zum Zeitpunkt t, v1 Ann aherungsgeschwindigkeit eines Impaktors vor der Einwirkung der
Gravitation
berechnet werden.
Laut Akkretionstheorie, ist die Ann aherungsgeschwindigkeit eines Impaktors v1 bei fortge-
schrittener Akkretion zu jedem Zeitpunkt t proportional zur Fluchtgeschwindigkeit des be-
nachbarten Planetenembryos vesc=(2GM/R)1=2. F ur ein Wachstum des Planetenembryos,
kann die mittlere Ann aherungsgeschwindigkeit nicht viel h oher sein, als die Fluchtgeschwin-
digkeit des K orpers (Wetherill, 1990). Somit ist die Gleichung (2.2) proportional zu GM/R.
Da aber M unter der Annahme eines radialsymmetrischen K orpers proportional zu R3(t)
3Der unbekannte dimensionslose Faktor h muss zwischen dem Wert 0 (Impaktw arme wird nicht einge-
lagert) und 1 (die gesamte Impaktw arme wird gespeichert) liegen.KAPITEL 2. THEORETISCHER HINTERGRUND DER UNTERSUCHUNGEN 16
ist, ergibt sich daraus, dass die Ober
 achentemperatur T zum Zeitpunkt t proportional zu
R2(t) ist, was zur Ausbildung einer Temperaturverteilung im Inneren des Planetenembryos
der Form T(r)r2 f uhrt.
W ahrend des Wachstums der Protoerde nimmt ihre Schwerebeschleunigung ebenfalls zu.
Laut Akkretionstheorie w achst wegen der st arkeren gravitativen Einwirkung durch den
wachsenden Planeten (Davies, 1990) auch die Impaktgeschwindigkeit und die kinetische
Energie eines Impaktors proportional zum Quadrat des Planetesimal-Radius.
Diese Beziehung gilt bis die Temperatur T die Solidustemperatur in den  aueren Bereichen
des K orpers, bedingt durch Einschl age,  uberschreitet. Zu dieser Zeit setzt Konvektion ein
und die Temperatur verbleibt in der Folgezeit nahe der Solidustemperatur.
Die Bildung des Magmaozeans setzt damit in der Stufe der Planetenbildung ein, in der Pla-
netesimale gravitativ zu planetaren Embryos im Massenbereich 1023-1024 kg akkumulieren,
was einem Planetenembryo von ungef ahr 0,16-0,20 MErde und dem Durchmesser des heuti-
gen Mars (3800 km) entspricht (Coradini et al., 1983; Nakazawa, 1987; Sasaki, 1990). Der
Zeitraum der Magmaozeanbildung nach Erreichen der Mindestgr oe des Planetenembryos
ist etwa 105 a nach dem Bildung des Sonnensystems anzusetzen (Kortenkamp et al., 2000).
Die Protoerde kann leicht aufgeschmolzen werden, selbst wenn nur ein geringer Anteil
der Impaktw arme im Inneren der Protoerde gefangen bleibt. Studien zeigen, dass eektiv
5-15% der kinetischen Energie des Impaktors als W arme gespeichert werden, w ahrend ein
Groteil in kleinen Fragmenten, die aus dem Impaktkrater ausgeworfen werden, verloren
geht (Davies, 1990).
Die Einlagerung der Impaktw arme von Planetesimaleinschl agen in einer signikanten Tiefe
unterhalb der Ober
 ache, aus der sie nicht eektiv abgestrahlt werden kann, da der Ra-
diationsterm obiger Grundgleichung zu vernachl assigen ist, f uhrt zur Bildung eines Mag-
maozeans unterhalb der Ober
 ache der Protoerde (Coradini et al., 1983). Unter diesen
Bedingungen ist die Abstrahlung der W arme in den Weltraum stark eingeschr ankt, wobei
die Ezienz des W armetransports ins Innere mit der Gr oe des Impaktors zunimmt. Das
Gestein direkt unterhalb des Kraters und das ausgeworfene Material werden direkt durch
den Impaktschock erhitzt, was abh angig von der Impaktgeschwindigkeit zur Bildung vonKAPITEL 2. THEORETISCHER HINTERGRUND DER UNTERSUCHUNGEN 17
Schmelzen f uhren kann.
Dementprechend muss man davon auszugehen, dass in den ersten Aufschmelzphasen, bei
noch relativ geringer Gr oe und Energie der Impaktoren nur der oberste Bereich komplett,
ein Groteil des Silikatmatrix jedoch nur teilgeschmolzenen w are. So ist es m oglich, dass
die Separation des Eisens von den Silikaten in der Tiefe mittels Perkolation durch eine par-
tiell geschmolzene silikatische Matrix erfolgt, w ahrend in den oberen Schichten Segregation
durch einen Magmaozean stattndet.
Damit die Trennung erfolgreich ablaufen kann, muss der entstandene Magmaozean hinrei-
chend lange aufgeschmolzen bleiben.
Dies ist durch zwei Mechanismen m oglich:
 Ausbildung einer Treibhaus-Protoatmosph are
 Hohe Anzahl gen ugend massereicher und schneller Impaktoren
Das Ausgasen von atmophilen Elementen setzt bei Einschl agen auf Planetesimalen ein,
wenn diese 0,01 MErde erreichen (Tyburczy et al., 1986). Das h augste atmophile4 Ele-
ment in chondritischem Material ist hierbei H2O. Nach Sasaki & Nakazawa (1986) kann
davon ausgegangen werden, dass ein Planet, der eine Masse von 1023 kg  ubersteigt, in der
Lage ist Gas aus dem protosolaren Nebel gravitativ einzufangen, um eine dichte Urat-
mosph are auszubilden. Untersuchungen von Edelgasisotopen deuten darauf hin, dass die
Protoerde eine betr achtliche Uratmoph are solarer Zusammensetzung (H2-He) w ahrend ei-
nes Teils der Hauptaufbauphase aufweist (Harper & Jacobson, 1996b). Da die H augkeiten
der Edelgase in der heutigen Atmosph are deutlich niedriger sind als im solaren Gas, muss
die prim are H2-He Atmosph are, verloren gehen. Dies geschieht durch den starken Sonnen-
wind in der T-Tauri-Phase der fr uhen Sonne. Auch kann ein terrestrischer Planetenembryo
4In der Atmosph are angereichert vorkommend.KAPITEL 2. THEORETISCHER HINTERGRUND DER UNTERSUCHUNGEN 18
leichte Gase wie Wassersto und Helium nicht halten. Es ist also davon auszugehen, dass
die Uratmosph are solarer Zusammensetzung bereits w ahrend der Akkretionsphase entfernt,
und ab einem gewissen Zeitpunkt, graduell durch eine impaktinduzierte Atmosph are er-
setzt wurde. Die Fluchtrate der Impakt-Atmosph are ist deutlich kleiner anzusetzten, da
sie groe Mengen an schwereren chemischen Verbindungen wie CO,CO2 und N2 enth alt
(Sasaki, 1990).
Dass ausreichend viele Einschlagsk orper zur Verf ugung stehen, zeigt die Gr oenverteilung
der Planetesimale zum Zeitpunkt des Einsetzens der Kernbildung (Abb. 2.1). Laut Melosh
(1990) l asst sie sich anhand folgendem empirischen Potenzgesetz wiedergeben:
N(D) = CD
 b (2.3)
N Anzahl der Planetesimale mit Durchmessern gr oer oder gleich D, C Konstante, b  2
Hierbei sind die meisten Planetesimale relativ klein, w ahrend ein Groteil der Masse und
Energie in den wenigen groen K orpern konzentriert ist. Diese Bedingung wird durch
numerische Resultate der Planetenembryo-Bildung im Bereich zwischen 0,5 AE-1,5 AE5
best atigt. Diese zeigen, dass nach einer Million Jahren zwar etwa 90% der Masse dieser
Region in wenigen Embryos konzentriert ist, jedoch die restlichen 10% auf viele kleinere
K orper verteilt sind (Weidenschilling et al., 1997).
Durch gravitative Interaktion werden diese K orper auf stark exzentrische Bahnen gebracht,
die sich mit denen der Embryos kreuzen, und k onnen somit auf den Embryos, inklusive
der Protoerde, stochastisch verteilt aufschlagen. Wenn das Impaktintervall kurz genug ist,
d.h. die einschlagenden K orper relativ klein sind (100 km Durchmesser), kann der Mag-
maozean aufrechterhalten werden (Abe, 1997). Auch muss mitber ucksichtigt werden, dass
die durchschnittliche Gr oe eines aufschlagenden Planetesimals, mit zunehmender Dauer
der Akkretion gr oer wird (Wetherill, 1990), was die Aufrechterhaltung des Magmaozeans
5Die AE (Astronomische Einheit) ist der Radius einer kreisf ormigen Umlaufbahn, welche ein hypothe-
tisches, masseloses Teilchen beschreiben w urde, das einen Zentralk orper mit einer Sonnenmasse ungest ort
in exakt einem siderischen Jahr (365,2568983 d) umkreist: 1 AE=1,4961011 mKAPITEL 2. THEORETISCHER HINTERGRUND DER UNTERSUCHUNGEN 19
Abbildung 2.1. Gr oenverteilung der Planetesimale zu Beginn der Kernentstehung
Verwendete Werte: C = 106, b = 2
f ordert.
Wahrscheinlich kann von einer Kombination beider Prozesse im Zeitraum der Eisenkern-
bildung ausgegangen werden. Der Magmaozean kann dann  uber einen l angeren Zeitraum
existent bleiben, was die Separation der Eisen- von der Silikatphase erlaubt, w ahrend er
ohne abschirmende Atmosph are in wenigen tausend Jahren abk uhlen und erstarren w urde.
Wie durch Stevenson (1981) und Rubie et al. (2003) gezeigt wurde, wird eine bereits
bestehende Dierenzierung der einschlagenden K orper im Magmaozean wieder zerst ort.KAPITEL 2. THEORETISCHER HINTERGRUND DER UNTERSUCHUNGEN 20
Im verwendeten Modell werden die Aufschlagsgeschwindigkeiten der Fluchtgeschwindig-
keit gleichgesetzt:
vesc =
r
2GM
r
= 7 km=s
G Allgemeine Gravitationskonstante, M Masse der Protoerde, r Radius der Protoerde
Verwendete Werte: G = 6;672  10 11 m3kg 1s 2, M = 1;40  1024 kg, r = 3;8  106 m
Durch die hohen Geschwindigkeiten wird ein 
 ussiger Eisenkern beim Einschlag zerstreut
und bildet mit der Silikat-Schmelze eine Emulsion. Unter Annahme eines senkrechten Im-
pakts beschichtet das Eisen den Rand des wachsenden Kraters und seine M achtigkeit wird
dabei stark reduziert. Hierbei spaltet die niedrigste Mode der Rayleigh-Taylor-Instabilit at
die dichten Eisendiapire nach nur kurzer Fallstrecke. Weitere kleinr aumige Anomalien spal-
ten die 
 ussige Eisenmasse bis einer weiteren Reduzierung der Gr oe durch die Ober
 achen-
spannung Einhalt geboten wird (Rubie et al., 2003). Die Fallstrecke, die ben otigt wird, um
den 
 ussigen Eisenkern eines Planetesimals im Magmaozean zu spalten, kann folgender-
maen berechnet werden:
l =
p
Fe=Si  d (2.4)
Fe Dichte der 
 ussigen Sph are, Si Dichte des Magmaozeans, d Durchmesser der 
 ussigen Sph are
Wird die Sph are bei diesem Vorgang in zwei gleich groe Gebilde geteilt, so ergibt sich eine
Fallstrecke von l/2 f ur die Tochtersph aren. In der m-ten Generation betr agt die Fallstrecke
somit noch l/2m. Die gesamte Fallstrecke ergibt sich somit zu:
l = l 

1 +
1
2
+
1
22 + ::: +
1
2m

! 2l m ! 1 (2.5)
Somit muss der Kern eines Impaktors die Ausmae des Magmaozeans selbst erreicht haben,
um nicht im Magmaozean zerst ort zu werden (Rubie et al., 2003). Ein direktes Durchschla-KAPITEL 2. THEORETISCHER HINTERGRUND DER UNTERSUCHUNGEN 21
gen des Magmaozeans durch den Impaktor, wie von Benz et al. (1990) vorgeschlagen wird,
ist erst in der nalen Phase der Akkretion in Form von "Giant impacts\ m oglich.
Die durch die Silikatmatrix eines nur teilweise aufgeschmolzenen Magmaozeans absinken-
den Metallsph aren, werden unter dem Au
astdruck im Magmaozean mit den Silikaten ins
Gleichgewicht kommen, wenn die Schmelzk orper im Magmaozean klein sind. Dieses Szena-
rio des
"
Metall-Regens\ kann die Konzentration von moderat siderophilen Elementen im
oberen Erdmantel, die durch chemische Gleichgewichtsbildung zwischen Eisen und Silikaten
im Magmaozean bedingt sind, erkl aren (Rubie et al., 2003). Da eine hohe Ober
 achentem-
peratur aufrecht erhalten wird, kann die Ausbildung von Konvektionsstr omen unterdr uckt
und die Dierentation von Eisen und Silikaten gef ordert werden (Abe, 1997), was von H oink
et al. (2006) best atigt wird. Heftige, m oglicherweise sogar turbulente Konvektion im Mag-
maozean w urde die gravitative Dierentation verz ogern, oder sogar verhindern (Stevenson,
1990). Die experimentelle Untersuchung der Wachstumskinetik von FeS durch Yoshino &
Watson (2005) best atigt, dass die Eisenschmelze einen Radius von 10 1 m, auch unter
Ber ucksichtigung von Diusionsprozessen in der Schmelze, nicht  uberschreiten kann. Die
Konvektionsbewegung ist nicht in der Lage ist die Eisentropfen in der Emulsion zu hal-
ten. Weil die Konvektionsgeschwindigkeit an der unteren Grenzschicht auf Null absinken
muss, w ahrend die Stokes-Geschwindigkeit vs bestehen bleibt, sinken Metalltropfen mit
etwa 10 2 m Radius mit der Stokes-Geschwindigkeit von etwa 0,46-0,55 ms 1 in Richtung
des Grundes des Magmaozeans. Dies wird durch die geringe Viskosit at des Magmaozeans
erm oglicht (Stevenson, 1990; Karato & Murthy, 1997a; Rubie et al., 2003; H oink et al.,
2006).
Das Eisen wird sich am Grund des Magmaozeans ansammeln, der durch einen rapiden
Anstieg der Viskosit at mit der Tiefe gekennzeichnet ist, und es wird sich eine Schicht oder
ein "See\ aus geschmolzenem Eisen bilden (Karato & Murthy, 1997a). Als eine m ogliche
nat urliche untere Grenze des Magmaozeans wird durch Zerr et al. (1998) und Righter (2003)
die Solidustemperatur von Peridotit vorgeschlagen. Die Eisenschicht erh alt w ahrend des
gesamten Akkretionsprozesses durch weitere Impakte stetigen Nachschub an Material. Der
darunter bendliche kalte Protokern ist h ochstwahrscheinlich aus primitivem undi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zierten Material aufgebaut. Die Viskosit at an der Oberkante des Protokerns kann auf etwa
10182 Pas gesch atzt werden und erreicht im Zentrum Werte im Gr oenbereich 10262 Pas
(Karato & Murthy, 1997a). Die Bildung der dichten Eisenschicht am Boden des Magma-
ozeans geschieht in einer charakteristischen Zeitskala, der sogenannten Absetzzeit. Deshalb
ist davon auszugehen, dass die Trennung des Eisens von den 
 ussigen Silikaten in wenigen
Tausend Jahren stattnden kann (H oink et al., 2006)
Die Rolle der rheologischen Grenze liegt somit darin, die Gr oenverteilung des Eisens von
der hydrodynamischen stabilen Gr oe von 10 2 m durch die Ansammlung von Eisentrop-
fen in eine Schicht zu  uberf uhren, aus der eine Separation in groen Mastab  uber Diapire
erfolgen kann.
Die Konzentration der meisten siderophilen Elemente im oberen Mantel der Erde ist zu
hoch, um mit einem Eisen-Silikat-Gleichgewicht bei niedrigen Dr ucken (105 Pa), und mo-
deraten Temperaturen (1470 - 1870 K), wie es vom Perkolationsszenario und dem 
achen
Magmaozean nahegelegt wird, zu entsprechen. Die beobachtete H augkeitsverteilung von
siderophilen Elementen kann durch mehrer Trennungsstufen des Eisens von den Silika-
ten im Gleichgewichtszustand bei unterschiedlichen Dr ucken (maximal 25-50 GPa) und
Temperaturen (maximal 2000-3600 K) erkl art werden. Dies ist m oglich, da die Partiti-
onskoezienten vieler dieser Elemente unter extremen Bedingungen erheblich reduziert
sind (Li & Agee, 2001). Wie aus dem relativ groen Schwankungsbereich der Dr ucke und
Temperaturen zu schlieen ist, muss noch ermittelt werden, ob ein mitteltiefer oder tiefer
Magmaozean in der Endphase der Akkretion vorhanden sein muss (Righter, 2003). Dadurch
erh alt die Idee groen Zuspruch, welche die Existenz mehrerer zeitlich getrennter terrestri-
scher Magmaozeane postuliert, die im Verlauf der Akkretion in der Tiefe zunehmen (H oink
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2.2 Abh angigkeit des Perkolationsmechanismus vom
Dihedralwinkel
Im Allgemeinen wird die Schmelztopologie unter hydrostatischer Spannung, durch die re-
lativen Energien der fest-fest (
ss) und fest-
 ussig Grenz
 achen (
sl) kontrolliert, die den
Dihedralwinkel  der Schmelze in den Tripelpunkten bestimmen. Der Dihedralwinkel ist
wie folgt deniert:
 = 2  cos
 1 (
ss=2
sl) (2.6)
Es sollte beachtet werden, dass  wegen der Anisotropie der Grenz
 achen-Energien, nicht
durch einen festen Wert gegeben ist. F ur partielle Schmelzen mit  <60, ist die Schmelz-
phase f ur alle Schmelzgehalte vollst andig verbunden, wodurch das Gestein f ur alle Schmelz-
gehalte eine Permeabilit at ungleich Null aufweist (von Bargen & Wa, 1986). In Systemen
mit  >60, gibt es jedoch einen kritischen Schmelzgehalt, unterhalb dessen die Schmelz-
phase in isolierten Taschen vorliegt (s. a. Abb. 2.2). Hierbei sinkt die L ange der unbenetzten
Korngrenze kontinuierlich mit ansteigendem Schmelzgehalt bis die beiden Schmelztaschen
einander ber uhren und die Schmelze sich verbindet. Der Durchmesser der Schmelzkan ale
springt zu diesem Zeitpunkt vom Wert Null auf einen niten Wert. Experimente, die un-
ter hydrostatischen Druckbedingungen durchgef uhrt wurden, zeigen, dass im gesamten
Temperatur- und Druckbereich, wie sie im heutigen oberen Mantel vorliegen, keine Be-
netzung der Eisenschmelze ( 60) entlang der Korngrenzen m oglich ist (Minarik et al.,
1996). Bei gen ugend hohen Schmelzanteilen, verbinden sich auch nicht-benetzende Schmel-
zen. Der Eisensuld-Schmelzanteil, bei dem eine Verbindung m oglich wird, kann mittels
folgender theoretischer Relation nach von Bargen & Wa (1986), die jedoch von homogen
verteilter Schmelze ausgeht, ermittelt werden:
fc = 0;009(   60)
1=2  = 60
 <  < 180
 (2.7)KAPITEL 2. THEORETISCHER HINTERGRUND DER UNTERSUCHUNGEN 24
Abbildung 2.2. Denition des Dihedralwinkels und resultierende Schmelzverteilung (nach
Stevenson, 1990)
Die Verteilung der Schmelze bleibt bei so hohen Werten des  Onungswinkels  jedoch
nicht homogen. Bei Werten zwischen  zwischen 90-100, sollte sich die Schmelze bei etwa
5 Vol% beginnen zu verbinden. In diesem Fall sind jedoch schmelzfreie Korngrenzen ener-
getisch beg unstigt. Dies f uhrt dazu, dass das sich die Schmelztaschen zu gr oeren Blasen
verbinden, wobei sie von unbenetzten Korngrenzen umgeben bleiben. Die Permeabilit at
bleibt somit klein. Beobachtungen deuten darauf hin, dass der Schmelzanteil in etwa 40%
erreichen muss, bevor sich die Schmelze verbindet (Minarik et al., 1996, Rushmer et al.,
2000). Dagegen deuten Resultate von Yoshino et al. (2004) auf einen kritischen Schmelzge-
halt von 3-5% f ur eine ungeschmolzene Silikatmatrix hin. Diese experimentellen Ergebnisse
sollen einer kritischen Untersuchung unterzogen werden. Die Leitf ahigkeit von kleinen Men-
gen an Fe-FeS-Schmelze kann nachgewiesen werden, da die elektrische Leitf ahigkeit von FeS
in der Gr oenordnung von 105-108 Sm 1 liegt, was etwa zehn Gr oenordungen h oher ist
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2.3 Die Rayleigh-Taylor-Instabilit at
Die Entwicklung der Eisenschicht am Grunde des Magmaozeans l asst sich folgendermaen
beschreiben:
Ist der Dichtegradient zwischen zwei  ubereinander liegenden Medien, die genau antiparal-
lel zur Schwerebeschleunigung, so ist das System labil. Ist jedoch die Grenz
 ache zwischen
den beiden nicht mehr planparallel, was auf der Protoerde durch die Bildung von Im-
paktkratern zu erwarten ist, so steht im Bereich der Perturbation eine Komponente des
Dichtegradienten genau senkrecht zur Schwerebeschleunigung.
Abbildung 2.3. Entstehung der Rayleigh-Taylor-Instabilit at (nach Ziethe, 2003)
Es kommt zu einer Bewegung der beiden Medien gegeneinander und zu einer Verst arkung
der urspr unglichen St orung. Dies wiederum vergr oert die Komponente der Schwerebe-
schleunigung entlang der Grenzschicht, was zu einem beschleunigten Wachstum der Insta-
bilit at f uhrt. Die potentielle Energie des au
iegenden Mediums, wird bei dessen Sinken
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ngerf ormigen Strukturen.
Da die Amplitude der St orung w achst, und das System sich aus dem Ausgangsszustand
bewegt, liegt eine Instabilit at vor. Sie wird als Rayleigh-Taylor-Instabilit at bezeichnet.
Die Form der entstehenden Intrusion h angt sehr stark vom Viskosit atskontrast zwischen
beiden Medien ab (Woidt, 1978). Hat wie im Fall des absinkenden Eisens, die eindringende
Schicht die deutlich kleinere Viskosit at, so bildet sich eine fast perfekte Sph are aus (s. a.
Abb. 2.4), die nur  uber einen geringm achtigen Schlauch mit der Ausgangsschicht verbun-
den ist. Es ist jedoch zu erwarten, dass dieser d unne Schlauch w ahrend des Absinkens
durch Konvektionsprozesse im Protokern abreit.
Abbildung 2.4. Bildung von Eisendiapiren (nach Wood et al., 2006)
Es wird das Szenario untersucht, das die Rayleigh-Taylor-Instabilit at der Moden l2 bei
der Kernentstehung als dominant ansieht. Ein alternativer Ansatz ist, dass die Transla-
tionsmode l=1 f ur die Kernbildung verantwortlich sein k onnte (Stevenson, 1981; Ida et
al., 1987), wobei der kalte silikatreiche Protokern sich seitw arts, durch die au
iegende ge-
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Protokerns und der darauolgenden rapiden Abw artsbewegung des geschmolzenen Eisens
entlang der Bruchzonen, oder bedingt durch den auftriebsbedingten Aufstieg der Proto-
kernfragmente, f uhren.
Da aber die Viskosit at des Protokerns, bedingt durch die kleine Korngr oe mit maximal
10262 Pas im Mittelpunkt der Protoerde (Karato & Murthy, 1997a) relativ gering ist, kann
dieser Mechanismus ausgeschlossen werden.
Die Kernbildungszeit aus der Hf/W-Chronometrie (Kleine et al., 2002) und die Instabi-
lit at des Systems schlieen aus, dass die Kernbildung bis zum Ende der Akkretionsphase
verz ogert wird. Es ist deshalb davon auszugehen, dass sich das Eisen nach gr oeren Impak-
ten vom Grund des Magmaozeans l ost und in den Protokern abtaucht, was die Ausbildung
einer Eisenschicht groer M achtigkeit verhindert (Honda et al., 1993).
Generell kann die Entwicklung der Rayleigh-Taylor-Instabilit at nach Chandrasekhar (1961)
charakterisiert werden, indem man ihr eine Wellenl ange zuordnet, die vom Verh altnis der
M achtigkeiten und Viskosit aten der involvierten Schichten, sowie deren Dichten und der
Schwerebeschleunigung abh angt.
Ist eine der Schichten jedoch geringm achtig, hier die Eisenschicht, so nimmt die Wachstums-
rate der Amplitude f ur bestimmte Wellenl angen einen maximalen Wert an. Die berechnete
Wellenl ange mit dem maximalen Wert f ur die Wachstumsrate  wird als charakteristische
Wellenl ange char bezeichnet. Sie bestimmt die weitere Entwicklung der Instabilit at.
Aufgrund des exponentiellen Zuwachses der Amplitude mit voranschreitender Zeit, wird
diese Wellenl ange die Entwicklung bald dominieren. Die charakteristische Wellenl ange wird
im vorliegenden Dreischichtenfall aus Magmaozean (Index 1), Eisenschicht (Index 2) und
Protokern (Index 3) mittels der von Ramberg (1968) und Schmeling (1987) aufgestellten
Gleichungen ermittelt. Es wird hierbei eine sinusoidale Perturbation der Eisenschicht der
Form
A = A0  sin

2

x
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A0 Anfangsamplitude der Perturbation,  Wellenl ange
angenommen.
Die charakteristische Wachstumsrate  wird mit der Dichtedierenz der beiden unteren
Schichten (2   3), der gemeinsamen M achtigkeit dieser Schichten (h2+h3), der Schwere-
beschleunigung g und der Viskosit at der untersten Schicht 3 skaliert.
Die verwendeten Werte und die ermittelte charakteristische Wellenl ange char f ur die nu-
merischen Modelle k onnen Kapitel 5.1 entnommen werden.
2.4 Gesteinsrheologie
Im Fall temperatur- und spannungsabh angiger Rheologie, kann die Viskosit at durch zwei
unterschiedliche Gleichungen ausgedr uckt werden:
Die erste M oglichkeit lautet:
 = 0  exp

Ea + PVa
RT

 
1 n (2.8)
0 Skalierungsviskosit at [Pas], Ea Aktivierungsenergie [J=mol], P Druck [Pa], Va Aktivierungs-
volumen [m3=mol], R Allgemeine Gaskonstante [J=Kmol], T absolute Temperatur [K],  Zweite
Invariante der deviatorischen Spannung6, n Potenzgesetz-Exponent
Die Aktivierungsenergie beschreibt hierbei die Barriere, die  uberwunden werden muss, um
den Kriechprozess einzuleiten. Der Term PVa ber ucksichtigt den Eekt, dass der Druck die
Anzahl an Leerstellen im Kristallgitter reduziert und somit die Aktivierungsenergie erh oht.
6Die zweite Invariante ist hier am Beispiel der deviatorischen Spannung folgendermaen deniert:
 =
 
1
2
P
i;j
2
ij
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Sowohl Ea als auch Va sind von der Zusammensetzung des Materials abh angig und k onnen
radial mit der Tiefe variieren, was durch den hydrostatischen Druck P ber ucksichtigt wird.
Unter Verwendung einer Abh angigkeit von der Schmelztemperatur Tm, kann f ur T<Tm
sowohl f ur das Diusions- als auch das Dislokationskriechen die Viskosit at folgend geschrie-
ben werden:
 = 0  exp

b  Tm
T

 
1 n (2.9)
0 Skalierungsviskosit at [Pas], b dimensionsloser Skalierungsfaktor der Viskosit at, Tm Schmelz-
temperatur [K], T absolute Temperatur [K],  Zweite Invariante der deviatorischen Spannung,
n Potenzgesetz-Exponent
Die Schmelztemperatur Tm kann laut Honda et al. (1993), durch die Solidustemperatur
des Erdmantels nach folgender Formel von Ohtani (1983) approximiert werden:
Tm = 1500 K + 5;417  10
 8P   2;17  10
 19P
2 (2.10)
Diese Formel gilt f ur Dr ucke unterhalb von Pcr=1,41011 Pa. Dies ist deutlich unterhalb
des Druckes, den man f ur den Mittelpunkt der akkretierenden Protoerde ermittelt.
Die Berechnung des Drucks geschieht unter der Annahme hydrostatischen Gleichgewichts
f ur eine homogene Dichteverteilung nach Honda et al. (1993):
P(r) =
2
3
G 
2  
R(t)
2   r
2
(2.11)
P(r) Druck in der Tiefe r,   mittlere Dichte der Protoerde, R(t) Radius der akkretierenden Pro-
toerde, r Tiefe in der Protoerde
Es ist jedoch zu beachten, dass das Einsetzen der Solidustemperatur als Tm nicht vollkom-
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Dieses Gesetz ber ucksichtigt, dass sich bei hohen Temperaturen, Dr ucken und Dehnungs-
raten das gewohnte spr ode Verhalten von Gesteinen hin zu duktilem Verhalten ver andert.
Bei hohen Temperaturen werden Atome und Fehlstellen in einem kristallinen Festk orper
ausreichend beweglich, um bei kleinen deviatorischen Spannungen und einem Potenzgesetz-
Exponenten (power law) nahe 1 zu Diusionskriechen zu f uhren. Beim Diusionskriechen
diundieren die Atome und Fehlstellen, bedingt durch Spannung auf die K orner durch das
Korninnere oder entlang der Korngrenzen (Turcotte & Schubert, 2002). Der Festk orper
verh alt sich wie ein Newtonsches Fluid, wobei die Viskosit at exponentiell vom Druck und
der inversen absoluten Temperatur abh angig ist.
Bei h oheren deviatorischen Spannungen und einem Potenzgesetz-Exponenten gr oer 1 do-
miniert das thermisch aktivierte Dislokationskriechen, das zu nicht-Newtonischem oder
auch nicht-linearem Verhalten des Fluids f uhrt. Hierbei wird das Kristallgitter durch die
Dislokationen deformiert. Auch hier ist die Deformationsrate abh angig vom Druck und der
inversen absoluten Temperatur, aber f ur das Dislokationskriechen ist im Gegensatz zum
Diusionskriechen die Beziehung zwischen Dehnungsrate _ " und deviatorischer Spannung 
stark nicht-linear, was zu nicht-linearer Rheologie f uhrt. Die Viskosit at erniedrigt sich also
mit zunehmender Spannung betr achtlich.
Die Dislokation kann auf zwei Wege zum Kriechprozess beitragen: Dislokationsgleiten (dis-
location glide) und Dislokationssteigen (dislocation climb).
Beim Dislokationsgleiten bewegt sich die Dislokationslinie durch das Gitter, wobei intera-
tomare Verbindungen durch die Bewegung zerst ort werden.
Beim Dislokationssteigen bewegt sich die Dislokation durch Erg anzung von Atomen. Dabei
werden die Atome mittels Di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2.5 Hydrodynamische Gleichungen
In diesem Abschnitt werden die Gleichungen vorgestellt, die f ur die 
uiddynamische Be-
schreibung des Absinkens eines Diapirs ohne Ber ucksichtigung von Schmelzbildung un-
erl asslich sind. Dies sind die Erhaltungss atze der Masse, des Impulses und der Energie.
Zwar ist der Groteil des Inneren der fr uhen Erde fest, insbesondere der kalte Protokern,
doch kann er unter Betrachtung geologischer Zeitr aume (>105 a) als eine hochviskose
Fl ussigkeit beschrieben werden.
Wichtig im Rahmen dieses Verhaltens sind die Interaktion von Fluidpartikeln unterein-
ander oder die Kr afte von 
ieenden Materialien auf ruhende K orper. Die Ursache dieser
Kr afte ist die Viskosit at, die zur Ausbildung von Reibungskr aften auf die Fluide f uhrt.
2.5.1 Kontinuit atsgleichung
Die Kontinuit atsgleichung wird auch als Massenerhaltungsgleichung bezeichnet.
@
@t
+ ~ r~ v = 0 (2.12)
 Dichte des Fluids, t Zeit, ~ v Geschwindigkeitsvektor des Fluids
Die Gleichung besagt, dass ein divergenter Massen
uss zu einer Dichteabnahme f uhrt.
Nimmt man nun aber weiterhin Inkompressibilit at an, so ergibt sich:
~ r~ v = 0 (2.13)
2.5.2 Navier-Stokes-Gleichung
Navier-Stokes-Gleichung ist nur ein anderer Name f ur die Impulserhaltungsgleichung. Un-
ter Betrachtung des Gleichgewichts zwischen Tr agheits-, Ober
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stellt man zu ihrer Herleitung die Bewegungsgleichung einer Fl ussigkeit auf. Unter der oben
getroenen Annahme von Inkompressibilit at und konstanter Viskosit at, erh alt man nun die
allgemeine Form der Navier-Stokes-Gleichung:

D~ v
Dt
=  ~ rP + ~ r
2~ v + g~ ez (2.14)
 Dichte, P Druck,  dynamische Viskosit at, g Schwerebeschleunigung, ~ ez Einheitsvektor in z-
Richtung
Hierbei versteht man unter dem Ausdruck D~ v=Dt des Tr agheitsterms der linken Seite der
Gleichung die konvektive Ableitung, die sich folgendermaen ausdr ucken l asst:
D~ v
Dt
= ~ v  ~ r~ v +
@~ v
@t
Der erste Term auf der rechten Seite beschreibt hierbei die Beschleunigung entlang der
Stromlinien, w ahrend der zweite Ausdruck die Beschleunigung durch lokale Geschwindig-
keitsvariationen in einem raumfesten Euler-Bezugssystem darstellt.
Der erste Term auf der rechten Seite der Navier-Stokes-Gleichung ~ rP steht abk urzend f ur:
~ rP = ~ r(Phydr + Pdyn)
Phydr hydrodynamischer Druck, Pdyn dynamischer Druck
Der zweite Term auf der rechten Seite ~ r2~ v l asst sich wie folgt, unter Annahme konstanter
Viskosit at, ausdr ucken:
~ r
2~ v =
X
j
@ij
@xjKAPITEL 2. THEORETISCHER HINTERGRUND DER UNTERSUCHUNGEN 33
ij Komponenten des deviatorischen Spannungstensors
So erh alt man, unter Ber ucksichtigung von Auftriebskr aften, folgende Form der Navier-
Stokes-Gleichung:
0

~ v  ~ r~ v +
@~ v
@t

=  ~ rP + ~ r
2~ v + g~ ez (2.15)
In dieser Gleichung wird  uberall die Dichte  konstant gehalten. Man spricht hierbei von
der Boussinesq-Approximation (BA).
Im vorliegenden Fall ist die Reynolds-Zahl Re =
vl

7 wegen der hohen Viskosit at  und
der kleinen Geschwindigkeiten v (kriechende Str omung) sehr klein, weshalb Tr agheitskr afte
keine Rolle spielen und folgende Navier-Stokes-Gleichung verwendet werden kann:
0 =  ~ rP + ~ r
2~ v + g~ ez (2.16)
Die Einf uhrung der Stromfunktion 	, die auch hier verwendet wird, erfolgt im folgenden
Abschnitt.
2.5.3 W armetransportgleichung
Bei der W armetransportgleichung handelt es sich um die Energieerhaltungsgleichung. Es
sei erneut Inkompressibilit at und zudem eine variable W armeleitf ahigkeit k angenommen.
 Anderungen des W armeinhaltes durch Leitung, W armeproduktion und durch Material-
transport werden in dieser allgemeinen Form der konvektiven W armeleitungsgleichung fol-
gendermaen ber ucksichtigt:
cP

@T
@t
+~ v  ~ rT

= ~ rk~ rT +  + H (2.17)
7Die Reynolds-Zahl stellt das Verh altnis von Tr agheits- zu viskosen Kr aften dar. Hierbei sind  die
Dichte, v die mittlere Geschwindigkeit, l die charakteristische L ange und  die Viskosit at.KAPITEL 2. THEORETISCHER HINTERGRUND DER UNTERSUCHUNGEN 34
~ v Str omungsgeschwindigkeit, cP W armekapazit at bei konstantem Volumen, k W armeleitf ahig-
keit,  Dissipationsrate8, H W armeproduktionsrate
2.6 Die Kanalisierungsinstabilit at
2.6.1 Physikalische Formulierung
Ein wichtiger Punkt dieser Arbeit ist die Untersuchung der Ausbildung der Kanalisierungs-
instabilit at, die im Gegensatz zum bislang beschriebenen Fall, in einer schmelzgef ullten
Matrix im Spannungsfeld eines absinkenden Eisendiapirs stattndet.
McKenzie (1984) hat die elementaren Gleichungen f ur die Beschreibung eines solchen Zwei-
phasensystemes, unter der Annahme hoher Prandtl-Zahl 9, aufgestellt. Die wichtigsten sind
hierbei,  ahnlich wie im Falle ohne Schmelzausbildung, die Erhaltungsgleichungen der Mas-
se und des Impulses f ur jeweils zwei Phasen und zus atzlich die Energieerhaltung. Es sollte
beachtet werden, dass der Einfachheit halber keine transiente Ver anderung des Schmelz-
gehaltes untersucht werden soll.
Erhaltungsgleichungen der Masse
Massenerhaltung der Schmelze
Die Gleichung f ur die Massenerhaltung kann folgendermaen dargestellt werden:
@f
@t
+ ~ r(f~ uf) =
DM
Dt
= 0 (2.18)
8 =
P
i;j
ij _ "ij mit ij als Komponente des deviatorischen Spannungstensors und _ "ij als Komponente
des Dehnungsratentensors.
9Die Prandtl-Zahl Pr = = gibt das Verh altnis von viskoser zu thermischer Diusivit at an. Sie ist
sowohl f ur den heutigen Erdmantel als auch f ur den Protokern sehr gro.KAPITEL 2. THEORETISCHER HINTERGRUND DER UNTERSUCHUNGEN 35
f Dichte des Fluids,  Porosit at/Schmelzanteil, t Zeit, ~ uf Perkolationsgeschwindigkeit des Fluids,
DM=dt Schmelzproduktionsrate eines Volumenelements der Matrix
Hierbei stehen die Indizes f und s f ur "
uid\ (Schmelze) und "solid\ (Matrix). Bei D/Dt
handelt es sich um die konvektive Ableitung der Form D=Dt = @=@t + ~ us  ~ r
Massenerhaltung der Matrix
Die Gleichung der Massenerhaltung f ur die Matrix lautet:
@s (1   )
@t
+ ~ r(s(1   )~ us) =  
DM
Dt
= 0 (2.19)
Diese beiden Massenerhaltungsgleichungen zeigen, wie sich eine der Phasen innerhalb einer
beliebigen Fl ache aufgrund des Ein- und Aus
usses ver andert. Zus atzlich ber ucksichtigen
sie im allgemeinen Fall ebenfalls die Porosit ats anderung aufgrund von Schmelzerzeugung
bzw. Rekristallisation.
Erhaltungsgleichungen des Impulses
Impulserhaltung der Schmelze
Die Impulserhaltungsgleichung der Schmelze lautet:
~ uf   ~ us =  
k
f

~ rP + fgei2

(2.20)
k Permeabilit at, f Viskosit at der Schmelze, P Schmelzdruck, g Schwerebeschleunigung und ei2
Einheitsvektor in z-Richtung
Es wird die relative Str omungsgeschwindigkeit der Schmelze gegen uber der Matrix, bedingt
durch das Auftreten eines Druckgradienten und des Auftriebs, beschrieben. Der Ausdruck
in der Klammer stellt hierbei den nicht-hydrostatischen Druck innerhalb der Schmelze dar.KAPITEL 2. THEORETISCHER HINTERGRUND DER UNTERSUCHUNGEN 36
Im Falle einer ruhenden Matrix (~ us = 0), vereinfacht sich diese Gleichung zum bekannten
Darcy-Gesetz.
Impulserhaltung der Matrix
Die Impulserhaltung der Matrix kann wie folgt formuliert werden:
  gei3   ~ rP +
@ij
@xj
= 0 (2.21)
  mittlere Dichte aus Matrix und Schmelze, ei3 Einheitsvektor in z-Richtung, ij Komponenten
des deviatorischen viskosen Spannungstensors, xj Koordinate in j-Richtung
Der deviatorische Spannungstensor ist deniert als
ij = s

@usi
@xj
+
@usj
@xi

+ ij

b  
2
3
s

~ r~ us (2.22)
s eektive Scherviskosit at, b eektive Volumenviskosit at, ~ us Geschwindigkeit der Matrix
Die Gleichung beschreibt somit, welchen Ein
uss die  Anderung der viskosen Spannung auf
den Druckgradienten hat, und wie hoch der Auftrieb des Gesamtk orpers auf die beiden
Terme ausf allt. Der verwendete Druck P ist hier der interne Druck in der Matrix und wird
nicht durch viskose Kompaktion hervorgerufen.
2.6.2 Die Stromfunktion 	
Der Geschwindigkeitsvektor kann im vorliegenden zweidimensionalen Fall durch eine ska-
lare Funktion ersetzt werden. Hierbei wird die Stromfunktion gew ahlt, so dass ux =
@	
@z
und uz =  @	
@x erf ullt sind. Im inkompressiblen Fall (f = s = const:) ergibt sich aus den
beiden Massenerhaltungsgleichungen (Glg. 2.18 & 2.19) die Bedingung ~ r~ u = 0. Das Ein-
setzen des deviatorischen Spannungstensors mit variabler Scher- und Volumenviskosit at inKAPITEL 2. THEORETISCHER HINTERGRUND DER UNTERSUCHUNGEN 37
die Impulserhaltungsgleichung der Matrix unter Mitber ucksichtigung der Stromfunktion
ergibt die biharmonische Gleichung, eine Dierentialgleichung 4. Ordnung, die nur eine
Variable umfasst.

@2
@z2  
@2
@x2

s

@2	
@z2  
@	
@x2

+ 4
@2
@x@z

@2	
@x@z
= g
@
@x
(2.23)
Die Inkompressibilit at steht in Kontrast zu den ben otigten Dichtevariationen. Beide For-
derungen, Inkompressibilit at und Dichtevariationen, lassen sich jedoch mit Hilfe der Com-
paction Boussinesq Approximation erf ullen.
2.6.3 Die Compaction Boussinesq Approximation
Um die von der Stromfunktion 	 geforderte Inkompressibilit at sicherzustellen, muss die
Dichte in den beiden Massenerhaltungsgleichungen (Glg. 2.18 & 2.19) als konstant ange-
nommen werden. Eine konstante Dichte steht jedoch im Kontrast zu den Erfordernissen
der Konvektion, f ur die Dichteunterschiede notwendig sind. Durch die Anwendung der
Boussinesq Approximation (BA) k onnen beide Kriterien erf ullt werden. Nicht gravitativ
verkn upfte Dichtevariationen werden hierbei vernachl assigt, womit die Inkompressibilit at
der Matrix in den Erhaltungsgleichungen gew ahrleistet ist. Bedingt durch die Annahme
der Matrixkompressibilit at in der Impulserhaltungsgleichung der Schmelze, ndet keine Se-
gregation der Schmelze durch Kompaktion der Matrix statt. Um diesen Vorgang dennoch
ber ucksichtigen zu k onnen, wurde die BA durch Schmeling (2000) zur Compaction Boussi-
nesq Approximation erweitert. Hierbei wird in der Impulserhaltungsgleichung der Schmelze
auf die Inkompressibilit at der Matrix verzichtet. Dadurch k onnen sowohl die Dichtevaria-
tionen, als auch die Kompaktion der Matrix in der Impulserhaltungsgleichung der Schmelze
(Gl. 2.20) verwendet werden, um die Segregation der Schmelze zu erm oglichen.
Die Impulserhaltungsgleichung der Matrix bleibt gegen uber der BA unver andert: Die Ma-
trix wird als inkompressibel betrachtet und nur Dichtevariationen im Auftriebsterm nden
Ber ucksichtigung. Diese Approximation ist laut Schmeling (2000) anwendbar, solange nurKAPITEL 2. THEORETISCHER HINTERGRUND DER UNTERSUCHUNGEN 38
geringe Schmelzmengen  <20% verwendet werden. Die bei Anwendung der CBA erfor-
derlichen Randbedingungen werden im Verlauf dieses Kapitels geschildert.
2.6.4 Entstehung der Kanalisierungsinstabilit at
Wie bereits von M uller (2005) beschrieben, wird ein Zweiphasensystem, das aus einer vis-
kosen, deformierbaren Matrix und einer niederviskosen Schmelzkomponente besteht einer
Deformation ausgesetzt. Es kommt zur Ausbildung der selbstverst arkenden Kanalisierungs-
instabilit at. Im Fall Reiner Scherung kann der Bildungsprozess stattnden, da gilt
_ "xx =  _ "zz =  _ "0 = const > 0: (2.24)
Wenn es nun zu keiner Schmelzmigration kommt, fordert laut Stevenson (1989) der Erhal-
tungssatz der Kr afte, dass unter Vernachl assigung der Schwerebeschleunigung, von Ober-

 achenspannungen zwischen den beiden Phasen und von Variationen in z-Richtung, die
Normalspannung xx konstant sein muss.
xx =  P + 20 _ "0 (2.25)
P Druck, 0 Scherviskosit at der Matrix und _ "0 Dehnungsrate
Unter der Voraussetzung kleiner Variationen der Porosit at in x-Richtung, die durch leichte
Temperaturschwankungen erkl arbar sind, und derjenigen von Kohlstedt (2000), dass eine
niedrige Porosit at mit hoher Viskosit at korreliert, folgt:
1(1) > 2(2) (2.26)
unter der Bedingung 1 < 2. F ur den deviatorischen Spannungstensor folgt daraus:
xx = ixx + P = 2i _ 0 ! 1xx > 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Abbildung 2.5. Schematische Darstellung der Kanalisierungsinstabilit at (nach M uller,
2005)
Unter Anwendung der obigen Gleichung und der weiteren Bedingung, dass die Normal-
spannung xx an der Grenz
 ache zwischen den beiden Phasen stetig ist, ergibt sich
21 _ "0 = 1xx + P1 > 2xx + P2 = 22 _ "0 (2.28)
Somit m ussen die Regionen h oherer Porosit at 2 einen geringeren Druck P2 aufweisen. Es
gilt damit:
P1 > P2 (2.29)
Dadurch sammelt sich die Schmelze in den Regionen geringen Drucks in einem selbst-
verst arkenden Eekt an, was zu einer zus atzlichen Erh ohung der Porosit at f uhrt. Es kommt
in der Folgezeit zur Bildung von Schmelzkan alen, die parallel zur maximalen Kompressi-
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Numerische eindimensionale (Stevenson, 1989) und zweidimensionale (Richardson, 1998)
Untersuchungen best atigten das Bild. Sie zeigen eine L angenskala gr oer als die Korn-
gr oe und kleiner als die Kompaktionsl ange f ur die Schmelzb ander. F uhrt man eine 1D
Stabilit atsanalyse f ur die Annahme, dass die ausgebildete Instabilit at als 1D sinusf ormige
St orung approximiert werden kann durch, so ergibt sich nach M uller (2005) die normierte
Wachstumsrate 0 zu

0 =
2a1 (1   0)
k0
f s0k2
1 + b0
k0
f k2 (2.30)
0 Hintergrundporosit at, k0 Hintergrundpermeabilit at, f Hintergrundschmelzviskosit at,
b0 Hintergrundvolumenviskosit at, s0 Hintergrundmatrixviskosit at, a1 Kohlstedtfaktor, k dimen-
sionierte Wellenzahl10
Bei der Verwendung sehr kleiner Wellenzahlen, kann der Nenner der obigen Gleichung
vernachl assigt werden. Da die CBA nur im Nenner Ein
uss fand, kann die CBA bei
gror aumigen Prozessen im Protokern verwendet werden. So wird es m oglich die Segre-
gation des Eisens, das durch die Kompaktion der Matrix ausgel ost wird, in den Modellen
mitzuber ucksichtigen. Im Falle kleiner Porosit aten ist das Wachstum der Kan ale deutlich
abgeschw acht. Bei =0 ndet keinerlei Wachstum mehr statt.
Die Porosit at der Kan ale w achst proportional ak2/(1+bk2). Dadurch verbleibt die Wachs-
tumsrate f ur Wellenzahlen k  1
c = auf einem konstant hohen Wert. Die hier eingef uhrte
Kompaktionszahl  bestimmt den  Ubergang von der ansteigenden zur horizontal verlaufen-
den Wachstumsrate. Richardson (1998) stellte jedoch fest, dass f ur die konstante Wachs-
tumsrate diese auch abh angig von der verwendeten Gitterau
 osung ist. Es bleibt jedoch
der unbefriedigende Punkt, dass es physikalisch nicht sinnvoll ist, dass sich ein Netzwerk
ausbilden kann, dessen Kan ale einen geringeren Abstand als die Korngr oe aufweisen. Dies
wird jedoch durch die gleichm aige Verst arkung f ur Wellenzahlen k gr oer als die Kompak-
tionszahl  theoretisch gefordert. Zwei Theorien stehen zur L osung hierbei zur Disposition.
Die Idee von Hall & Parmentier (2000) setzt das Vorhandensein von Wasser vorraus. Unter
10Die Wellenzahl ist folgendermaen deniert: k = 2=. Hierbei steht  f ur die Wellenl ange der Kana-
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der Ber ucksichtigung der Diusion des Wassers und einer Aufschmelzrate @=@t wird ein
Prozess induziert, der dem Wachstum der Kan ale entgegenwirkt. In einer weiteren Theorie
schlagen Rabinowicz & Vigneresse (2004) vor, dass in der Impulserhaltungsgleichung der
Schmelze ein weiterer Term eingef ugt werden soll, um die Partitionierung der Ober
 achen-
energie zwischen Schmelze und Matrix zu ber ucksichtigen. F ur eine genauere Erl auterung
der beiden Theorien, sei auf die Arbeit von M uller (2005) hingewiesen. Die beiden Theo-
rien werden im weiteren Verlauf der Arbeit nicht mehr aufgegrien, da die Au
 osung des
Gitters zu grob ist, um Kan ale im Gr oenbereich der Korngr oe zu modellieren.
Die Kompaktionsl ange c und -zahl 
Mit Hilfe der von McKenzie (1984) eingef uhrten Kompaktionsl ange c k onnen 
uiddyna-
mische Prozesse charakterisiert und L angen normiert werden.
Die Kompaktionsl ange c ist wie folgt deniert:
c =
s
k'
 
b + 4
3 s

f
: (2.31)
k porosit atsabh angige Permeabilit at, b;s eektive Volumen-, Matrixviskosit at, f Schmelzvis-
kosit at
Die physikalische Bedeutung der Kompaktionsl ange kann qualitativ folgendermaen be-
schrieben werden: Findet innerhalb einer por osen Matrix ein Netto-Ausstrom einer Fl ussig-
keit (z. B. Schmelze) statt, so wird die Matrix an einer impermeablen Schicht kompaktieren.
Bedingt durch die h ohere Au
ast kompaktieren Bereiche, die n aher an der impermeablen
Schicht liegen, st arker als solche, die sich weiter entfernt benden.
Eine Analyse der unterschiedlichen Kompaktionsraten zeigt, dass der Abfall der Kompak-
tionsrate zu h oher liegenden Schichten exponentiell ist. Dieser Gradient de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paktionsl ange c, die so den Abstand zwischen der Kompaktionsrate an der impermeablen
Schicht und deren e-tem Teil angibt.
Eine eektive Schmelzsegregation ndet nur dann statt, wenn c klein ist, folglich sich
der Porenraum beim Verlassen der Schmelze entsprechend schliet, so dass keine partiell
gef ullten Porenr aume entstehen k onnen. Entsprechendes gilt f ur den umgekehrten Fall.
Die Kompaktionszahl ist dann hierbei als inverse Kompaktionsl ange deniert:
 = 
 1
c (2.32)
2.6.5 Viskosit atsgesetze beim Aufreten von Schmelzen
Die eektive Scherviskosit at s
Da beim Vorgang der Ausbildung der Kanalisierungsinstabilit at eine por ose Matrix An-
wendung ndet, ist es physikalisch sinnvoll, im viskosen deviatorischen Spannungstensor
anstatt der intrinsischen porosit atsabh angige Viskosit aten zu verwenden. In FDCON sind
nach Schmeling (2000) und Kohlstedt et al. (2000) die Scherviskosit at s und die Volumen-
viskosit at b eine Funktion der Porosit at . Nach Kohlstedt et al. (2000) kann die eektive,
porosit atsabh angige Scherviskosit at s aus der porosit atsunabh angigen intrinsischen Scher-
viskosit at m(T) anhand folgender empirischer Formel ermittelt werden:
s(T;) = m(T)e
 a1 (2.33)
a1 Konstante im Gr oenbereich 26 45, m(T) temperaturabh angige intrinsische Schervis-
kosit at,  Porosit at.
In FDCON wird der von Kohlstedt et al. (2000) aus Deformationsexperimenten an tro-
ckenen und wasserhaltigen, synthetisch hergestellten Mantelgesteinen bestimmte Wert von
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Die eektive Volumenviskosit at b
Nach McKenzie (1984) kann der Einfachheit halber die Volumenviskosit at gleich der Scher-
viskosit at gesetzt werden. Im Programm FDCON bedeutet dies
b() = s() = me
 a1 (2.34)
a1 Konstante aus dem Bereich 26   45, s eektive Scherviskosit at, m eektive Scherviskosit at
der Matrix,  Porosit at
Hierbei ber ucksichtigt das Gesetz die Unterschiede dieser beiden Viskosit aten, die aufgrund
der geometrischen Verteilung von Schmelzkan alen und K ornern auftreten, nicht. Dies f uhrt
im Falle einer gegen Null strebenden Porosit at zu einem endlichen Wert der Volumenvis-
kosit at. Ergebnisse von M uller (2005) zeigen, dass die Gesetzm aigkeit nach McKenzie
(1984) die st arkste Wachstumsrate der Kanalisierungsinstabilit at zur Folge hat, gegen uber
Gesetzm aigkeiten nach Schmeling (2000) und Richardson (1998), die die Unterschiede
zwischen Scher- und Volumenviskosit at ber ucksichtigen. Diese werden im weiteren Verlauf
der Arbeit nicht weiter untersucht.
2.6.6 Die Permeabilit ats-Porosit atsbeziehung
Die Permeabilit at wird von der Anordnung, Form und Gr oe der K orner des Gesteins be-
stimmt. Unter der Annahme, dass die anisotrop verteilten Schmelzinklusionen ein Kanal-
netzwerk in R ohrenform bilden, das entlang der Korngrenzen verl auft und sich die Matrix
aus einheitlich groen regelm aig geformten K ornern zusammensetzt (Turcotte & Schu-
bert, 2002), ist der Zusammenhang zwischen Permeabilit at und Porosit at durch folgenden
Zusammenhang gegeben:
k =
a2
b

n (2.35)KAPITEL 2. THEORETISCHER HINTERGRUND DER UNTERSUCHUNGEN 44
a Korngr oe, b = 100   3000 Geometriefaktor, n  2
Folgend werden die von Schmeling (2000) vorgeschlagenen Werte n=3 und b=648 verwen-
det, die Schmelzlmen entsprechen, die um das gesamte Korn verlaufen.
Die Retentionzahl Rtn
Die Retentionzahl
Rtn =
fbh2
0a2 (2.36)
f Schmelzviskosit at, b geometrischer Faktor, h H ohe der betrachteten Box, 0 Skalierungsvisko-
sit at, a Korngr oe
gibt an, wie stark die Schmelze beim Durch
iessen der Matrix behindert wird.
Die Schmelz-Rayleighzahl Rm
Die Schmelz-Rayleighzahl ist als
Rm =
gh3
0
(2.37)
 Dichtekontrast, h H ohe der betrachteten Box, 0 Skalierungsviskosit at,  thermischer Diusi-
onskoezient
deniert. Eine hohe Rm-Zahl f uhrt sowohl zu hohen Matrix- als auch Schmelzperkolati-
onsgeschwindigkeiten.KAPITEL 3
Experimentelle Durchf uhrung
3.1 Vorbereitung der Proben
Als Ausgangsmaterial f ur alle Experimente wurde eine Mischung aus nat urlichem Peridotit
(Xenolith aus dem Jericho Kimberlit, Northern Territories, Kanada) (s. a. Tab. 3.1) und
synthetischem Fe-FeS-Pulver verwendet. Der Peridotit wurde zuerst gem orsert und im An-
schluss gemahlen, bis ein Pulver mit einer Korngr oe von 20-30 m gewonnen war. Dies
ist dem Material von Yoshino et al. (2004) (30 m durchschnittliche Korngr oe)  ahnlich
gew ahlt, um deren Resultate  uberpr ufen zu k onnen.
Es wurde Eisensuld-Pulver hergestellt, das eine chemische Zusammensetzung von Fe70S30
aufweist. Hierzu wurde reines Eisenpulver Fe100 mit nat urlichem Fe63;5S36;5 gemischt.
Es hat bei einem Druck von 1 GPa die Eigenschaften eines Eutektikums1.
Das vorliegende Matrial weist eine Solidustemperatur von 1253 K bei einem Druck von
1 GPa auf.
Das Eisensuld wurde vor dem ersten Experiment einmal aufgeschmolzen, so dass die Korn-
gr oe dieses Materials in der Gr oenordnung des Peridotitmaterials liegt. Die gew unsch-
te Masse an Eisensuld, wurde mit einer denierten Masse an Peridotit vermischt und
1Ein Eutektikum hat die niedrigste Solidustemperatur aller Mischungen aus denselben Bestandteilen.
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Minerale H augkeit [Gew:%]
Olivin 59;9
Orthopyroxen 16;7
Klinopyroxen 10;9
Spinell 0;0
Granat 12;5
Gesamt 100;0
Tabelle 3.1. Zusammensetzung des Peridotits (nach Kopylova & Russell, 2000)
gem orsert.
Die Bestimmung der gew unschten Massen war nach folgender Formel m oglich:
q =
mFeS=FeS
mP=P + mFeS=FeS
, mFeS =
qmPFeS
P   qP
(3.1)
q Beimengung an Vol% FeS, mFeS Masse FeS, mP Masse Peridotit, FeS Dichte FeS
 
FeS = 5190 kgm 3
, P Dichte Peridotit
 
P = 3300 kgm 3
Das W agen der zu verwendenden Materialien erfolgte unter Verwendung einer Pr azisi-
onswaage. Es wurden Proben mit 5, 7,5, 10 und 15 vol.% Fe-FeS vorbereitet.
Im verwendeten Peridotit-FeS Ausgangsgemisch wurde ein mittlerer Dihedralwinkel von
=74 gemessen. Die Schmelze konnte somit nicht verbunden sein, falls der Schmelzgehalt
kleiner als der kritische war. Die Proben mit 7,5 und 15 vol.% wurden vor dem jeweiligen
Experiment mit Hilfe eines elektrischen M orsers nochmals verkleinert, um der Bildung von
Hohlr aumen zu Beginn des Experiments vorzubeugen. Die erreichten Korngr oen betrugen
weniger als 10 m.
3.2 Statische Experimente
Moderne Impedanzanalysatoren bieten die M oglichkeit, die frequenzabh angige Leitf ahig-
keit (), im Frequenzbereich von einigen mHz bis in den MHz-Bereich hin, zu bestimmen.KAPITEL 3. EXPERIMENTELLE DURCHF UHRUNG 47
Elektrische Impedanzmessungen wurden an den synthetischen Peridotit-Fe-FeS-Pulvern,
bei einem Druck von 1 GPa und Temperaturen bis zu 1558 K, an einer Au
ast-Stempelzylin-
derpresse durchgef uhrt.
Die Stempelzylinderpresse besteht aus zwei hydraulischen Zylindern: Der erste wird zur
 Ubertragung der Au
ast verwendet, w ahrend der andere dazu dient den Stempel zu bewe-
gen. Der Durchmesser des Hochdruckbeh alters liegt bei 1/2 Zoll (s. a. Abb. 3.1).
Der hydraulische  Oldruck in der Stempelramme wurde durch einen Servomotor, der den
Stempel in einem separaten hydraulischen Zylinder auf und ab schob, reguliert.
Die Zelle f ur Impedanzmessungen in der Stempelzylinderpresse nutzte einen koaxialen zy-
lindrischen Kondensator mit zwei Elektroden aus purem Rhenium bzw. Molybd an mit
einer Dicke von jeweils 0,1 mm. Sowohl die  auere als auch die innere Elektrode bestanden
aus Re/Mo-R ohrchen mit einem Durchmesser von jeweils D=3,8 mm und d=2,2 mm.
Das Ausgangsmaterial in Form von synthetischem Peridotit-Eisensuld-Pulver, wurde in
den koaxialen Zwischenraum zwischen den beiden Rhenium/Molybd an-Elektroden einge-
bracht und dort gestanzt.
Die innere Elektrode war mit einem Typ B Pt-Rh-Thermoelement verbunden, dass nach
auen f uhrte und bei den sp ateren Messungen als Anschluss verwendet werden konnte. Die
 auere Elektrode war von einer thermischen Isolierung aus Bornitrid (BN) umgeben.
Der Vorteil bei der Nutzung einer koaxialen zylindrischen anstatt einer planparallelen Geo-
metrie in einer Stempelzylinderpresse, ist die geringe Wahrscheinlichkeit einer Ver anderung
des geometrischen Faktors w ahrend der Druckbelastung der Zelle.
Der geometrische Faktor
G =
2;5  lProbe
ln
 
D
d
 (3.2)
lProbe L ange des Probenzylinders [cm], d Durchmesser der inneren Elektrode [cm], D Durchmesser
der  aueren Elektrode [cm]
variierte hierbei von Experiment zu Experiment zwischen 5-7 cm.
Vor der Durchf uhrung der Hochdruckexperimente, wurde die Messzelle anhand von Impe-KAPITEL 3. EXPERIMENTELLE DURCHF UHRUNG 48
danzmessungen im Falle von Kurzschluss und oenem Stromkreis im Frequenzbereich von
0,01 Hz bis 100 kHz kalibriert. Signale bei h oheren Frequenzen (>100 kHz), waren von
der Impedanz der Kabel betroen und bei niedrigeren Frequenzen (<0,01 Hz), war das
Signal-/Rausch-Verh altnis zu gering, weshalb auf Messungen in diesen Frequenzbereichen
verzichtet wurde.
Bei den Messungen wurde ein Wechselstrom von bis zu 305 A bei 12 V Spannung an
das Graphit-Heizelement angelegt, um das Probenmaterial zu erhitzen. Die gew unschte
Temperatur wurde von Hand mittels eines Transformators eingestellt. Die Genauigkeit
der Temperatureinstellung lag bei 3 K. Der radiale Temperaturgradient wurde mit et-
wa 1 K/mm und der vertikale Temperaturgradient auf 2 K/mm bei einer Temperatur von
1173 K abgesch atzt. W ahrend der Experimente wurde das Innere der Stempelzylinderpres-
se mit 
ieendem Wasser gek uhlt, um die Temperatur der Apparatur niedrig zu halten.
Zur Druckkalibrierung der Zelle wurden ausgew ahlte Referenzmaterialien, hier Bismut, Na-
triumchlorid und C asiumchlorid, verwendet (Bagdassarov et al., 2001). Der Druck war mit
einer Genauigkeit von 0,05 GPa bekannt.
Die Bestimmung der elektrischen Impedanz wurde dann mit Hilfe eines Solartron 1260 Pha-
senanalysators (Gain-Phase analyzer), der an einen PC angeschlossen ist, durchgef uhrt.
Die elektrische Impedanz von Peridotit-Eisensuld-Proben wurde in Abh angigkeit von der
Temperatur in-situ gemessen. In dieser Studie wurde ein 1 V-Sinussignal auf das Frequenz-
spektrum von 0,01 Hz bis 100 kHz angewandt. Typischerweise wurde die Abtastung der
Frequenzen mit einer logarithmischen Schrittweite von 1,5 Log-Einheiten durchgef uhrt.
Um Rauschen zu verhindern, wurde die Frequenz =50 Hz bei den Messungen aus dem
Spektrum jeweils ausgelassen.
W ahrend der Impedanz-Messungen in der Stempelzylinderpresse, war sie von der Erdung
des Solartron 1260 getrennt. Dr ahte aus dem Thermoelement und der ungeerdeten Masse
der Hochdruckpresse wurden verwendet, um das Messger at und die Zellenelektroden mit-
einander zu verbinden.
Die Impedanzmessungen wurden bei abgeschaltetem Servomotor durchgef uhrt, um dessen
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Abbildung 3.1. Schematischer Aufbau der Stempelzylinderpresse
Mit Hilfe des Softwarepaketes von Novocontrol, wurde die elektrische Impedanz bei der
gew ahlten Temperatur als Funktion der Frequenz dargestellt.
Bei Abschluss des jeweiligen Experiments wurden die Texturen in der Probe durch ein
rasches Abschalten des Stromes und damit verbunden einem schnellen R uckgang der Tem-
peratur eingefroren.
Eine Serie von Experimenten mit 5, 7,5, 10 & 15 Vol% Fe-Fes wurde bei Dr ucken von
stets 1 GPa durchgef uhrt.
F ur eine ausf uhrliche Beschreibung der Methode der Impedanzspektroskopie sei der Leser
auf die Zusammenstellung von Macdonald (1987) verwiesen.KAPITEL 3. EXPERIMENTELLE DURCHF UHRUNG 50
3.3 Berechnung der Materialparameter
3.3.1 Bestimmung der elektrischen Leitf ahigkeit
Die elektrische Leitf ahigkeit konnte aus den experimentell ermittelten Impedanzen Z  uber
folgende Gesetzm aigkeit bestimmt werden:
 =
1
0;01GZ
(3.3)
 elektrische Leitf ahigkeit [Sm 1], Z gemessene Impedanz, G geometrischer Faktor [cm]
3.3.2 Bestimmung der Aktivierungsenergie
Die Aktivierungsenergie lie sich aus der Arrhenius-Gleichung
 = 0  e
 Ea=kBT (3.4)
 Elektrische Leitf ahigkeit [S/m], 0 H augkeitsfaktor [S/m], Ea Aktivierungsenergie [J],
kB Boltzmann-Konstante [J/K], T absolute Temperatur [K]
ermitteln. F ur die Bestimmung der Aktivierungsenergie wurde die elektrische Leitf ahig-
keit  in nat urlich logarithmischer Darstellung gegen die inverse Temperatur in Kelvin
aufgetragen. Durch diese Ergebnisse wurde eine lineare Ausgleichskurve gelegt:
ln
 
=Sm
 1
=  m 
1
T
+ ln(0)
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Die Steigung m dieser approximierten Funktion steht dabei physikalisch f ur den Quotienten
der Aktivierungsenergie Ea und der Boltzmann-Konstanten kB. Um die Aktivierungsener-
gie in Elektronenvolt (eV) bestimmen zu k onnen, wendet man die Denition der Einheit
Elektronenvolt
1 eV = 1;602  10
 19 J
auf die Boltzmann-Konstante (kB = 1;38  10 23 JK 1) an.
Es ergibt sich:
kB = 8;617  10
 5 eV K
 1
Die Aktivierungsenergie kann bestimmt werden zu:
Ea = m  kB
Der Fehler bei der Bestimmung der Aktivierungsenergie Ea ergibt sich nach der Gauschen
Fehlerfortp
anzung zu:
Ea =
s

ln
0


 kBT
2
+

kBT

 
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Abbildung 3.2. Anpassung der Sauersto
 uchtigkeit des IW-Puers mittels Exponential-
funktion
3.3.3 Das Referenzmodell SEO3
Zur besseren Einsch atzung der Messdaten wurde die Referenzleitf ahigkeit des empirischen
Modells SEO3 f ur trockenen Olivin nach Constable (2006) berechnet.
Hierf ur wurde die Sauersto
 uchtigkeit (oxygen fugacity) f(O2) des Eisenw ustit(IW)-Puers,
der bevorzugt f ur Vorg ange in der Protoerde verwendet wird, aus Daten von Darken & Gur-
ry (1945) ermittelt und mittels einer exponentiellen Ausgleichsfunktion gut angepasst:
f (O2) = 3  10
 32exp(T=33)
T absolute Temperatur [K]KAPITEL 3. EXPERIMENTELLE DURCHF UHRUNG 53
3.4 Experimente an der Zentrifuge
Das jeweilige Probenmaterial wurde im ersten Schritt bei einer konstanten Temperatur
im Bereich 1423-1533 K bei einem Druck von 1 GPa in einer Stempelzylinderpresse f ur
24 - 85 h gesintert2. Die Experimente an der Zentrifuge, wurden nachfolgend stets unter Ver-
wendung der gleichen Dr ucke und Temperaturen, wie in der Stempelzylinderpresse, jedoch
unter Verwendung einer f unfhundertfach h oheren Schwerebeschleunigung ~ g, durchgef uhrt
(s. a. Abb. 3.3). Obwohl die Stempelzylinderpresse in der Zentrifuge verkleinert ist, enth alt
sie das Peridotit-FeS Probengemisch in einem Ofen von 36 mm L ange, 8 mm  auerem und
6 mm innerem Durchmesser. Der Temperaturgradient lag bei 5-10 K (bei 1373-1523 K)
 uber die L ange der Kapsel.
Die Temperatur wurde mittels eines B-Typ Pt-Rb-Thermoelements gemessen und von ei-
ner Eurotherm Steuereinheit mit einer Genauigkeit von 1 K kontrolliert.
Bis zu einer Stromst arke von 400 A, wurde der Strom durch einen Ring bestehend aus
vierzig wassergek uhlten Graphitb ursten (slipping stack ring) geschickt, die sich am unte-
ren Ende der Rotationshohlachse befanden.
Die Stempelzylinderpresse wurde durch das Zentrum des
"
slipping stack ring\ durch ein
Rohr, das sich exakt in der Achse bendet, mit K uhlwasser versorgt. Es 
oss radial durch
den Druckbeh alter der Stempelzylinderpresse und wurde schlielich nach auen hin zen-
trifugiert, wo das Wasser in einem kegelf ormigen Ring, der die Rotationsbank umschloss,
aufgesammelt wurde.
Der  Oldruck im hydraulischen Stempel wurde mittels eines Druckmessumformers  uber-
wacht. Dieser war vertikal in der Achse montiert und an die hydraulische Presse mittels
einer NovaSuisse 4000 Druckkapillare angeschlossen, die dem  Oldruck von 400 GPa stand-
halten konnte. Die hydraulische Presse war hierbei wiederum in die Grundplatte der Stem-
pelzylinderpresse integriert. Der Druck konnte w ahrend des Zentrifugierens nicht ver andert
werden, sondern nur im statischen Zustand unter Verwendung einer Handpumpe.
2Durchgef uhrt von N. Bagdassarov und G. SolferinoKAPITEL 3. EXPERIMENTELLE DURCHF UHRUNG 54
Abbildung 3.3. Schematischer Aufbau der Zentrifuge
3.5 Pr aparation und Analyse der Proben
Die Proben wurden nach Beendigung des Experiments aus der jeweilgen Presse heraus-
genommen. Die Proben der Impedanzmessungen wurden von der Bornitrid-Ummantelung
befreit, blieben aber von der  aueren Elektrode umgeben. W ahrenddessen wurden die
Zentrifugenproben komplett freigelegt. Alle Proben wurden der H ohe nach (z-Achse) auf-
geschnitten und in Epoxydharz eingebettet. Dieses wurde dann ausgeh artet.
Nachfolgend wurden diese Proben dann poliert. Hierzu wurden die Proben mit immer fei-
neren Politurpasten (Grid=200, 400, 600 & 1000) behandelt. Abschlieend erfolgte eine
maschinelle achtundvierzig Stunden dauernde Feinpolitur, wodurch die Ebenheit der Pro-
benober
 achen mit einer Genauigkeit von 5 m erreicht werden konnte.
Die Proben wurden nachfolgend unter Verwendung von Petrolbenzin einer mehrfachen Ul-
traschallreinigung unterzogen, um Verunreinigungen durch zur uckgebliebenes Politurmittel
zu entfernen. In einem Trockenschrank wurden sie getrocknet und zwischengelagert.KAPITEL 3. EXPERIMENTELLE DURCHF UHRUNG 55
Unter Verwendung einer Bedampfungsanlage wurden nachfolgend alle Probenober
 achen
mit einer etwa 2  A dicken Goldschicht  uberzogen, um eine ausreichende elektrische Leitf ahig-
keit der Proben f ur die Untersuchung mit Hilfe einer Mikrosonde sicherzustellen.
Die einzelnen Proben wurden mit Hilfe einer Mikrosonde vom Typ JEOL 8900, die nach
dem Prinzip der Detektion von Elektronenr uckstreuung (BSE3) funktioniert, untersucht.
F ur die Untersuchung wurden eine Beschleunigungsspannung von 15 keV und ein Strah-
lungsstrom von 3-4 nA verwendet. Diese Werte wurden entsprechend gew ahlt, um eine
Besch adigung der Proben w ahrend der Untersuchung zu vermeiden, aber gleichzeitig eine
ausreichende Au
 osung zu gew ahrleisten.
Die Proben aus den Experimenten an der Zentrifuge wurden hierbei systematisch bei hohen
Vergr oerungen (140-160) fotograert, um nachfolgend den Schmelzgehalt untersuchen
zu k onnen.
Bei den Proben, an denen die Leitf ahigkeit gemessen wurde, wurden Aufnahmen der Grenz-
regionen zwischen Probenmaterial und Elektroden gemacht, um die Interaktion zwischen
den unterschiedlichen Materialien zu analysieren.
Zus atzlich wurden sowohl die statischen als auch die Zentrifugenproben stichprobenartig,
unter Verwendung der EDS4-Methode, auf ihre chemische Zusammensetzung hin unter-
sucht.
3.5.1 Ermittlung der Verteilung von FeS in den Proben
Die digitale Bildanalyse der Aufnahmen der Zentrifugenproben erfolgte mit Hilfe des Pro-
gramms DiAnaTM. Hierzu wurden an der Mikrosonde gewonnene Fotograen zuerst in
Schwarz-Wei-Aufnahmen (Binary-Format) konvertiert. Im Anschluss wurde an diesen
Aufnahmen eine Spektralanalyse durchgef uhrt, wobei die unterschiedlichen Farben5 der
Materialien auf den BSE-Aufnahmen genutzt wurden. Dadurch war eine Bestimmung der
H augkeit der unterschiedlichen Materialien (Eisensuld, silikatische Schmelze und Ma-
3BSE steht hierbei f ur Back Scattered Electrons
4EDS steht hierbei f ur Energy Dispersive X-ray Spectroscopy
5In BSE-Aufnahmen ist die Farbe des Materials von seiner Dichte abh angig.KAPITEL 3. EXPERIMENTELLE DURCHF UHRUNG 56
trix) in den einzelnen Aufnahmen m oglich.
Mit dem Programm SurferTM 7.0 konnte schlielich die Verteilung der einzelnen Kompo-
nenten in der jeweiligen Probe graphisch dargestellt werden. Hierbei wurden die in jeder
Aufnahme gemessenen Konzentrationen an Eisensuld- bzw. Silikatschmelze in der Gra-
phik dem Ort, der dem geometrischen Mittelpunkt der jeweiligen Aufnahmen in der Ge-
samtprobe entspricht, zugeordnet.
3.5.2 Kompaktionsgetriebene Perkolation im por osen Medium
F ur das Modell der Kompaktion der Silikatmatrix der Proben betrachtet man die kom-
pressible por ose Matrix. Unter Verwendung der Massenerhaltungsgleichung der Schmelze
(s. a. Gl. 2.18) gelangt man zur folgenden generellen 1D-Modell-Gleichung:
@f
@t
+
@(fuf)
@z
= 0 (3.5)
f Dichte der Schmelze,  Porosit at/Schmelzanteil, t Zeit, uf Perkolationsgeschwindigkeit der
Schmelze, z H ohe der Probe
Nimmt man an, dass in der jeweiligen Probe die Schmelzdichte f weder von der Zeit
t, noch von der Tiefe z abh angig ist und ber ucksichtigt man, dass z als Raumkoordinate
in Richtung Probenunterkante zeigen soll, so vereinfacht sich die Gleichung zu:
@
@t
=
@(uf)
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Nimmt man ferner an, dass die Porosit at  zu Beginn des Experiments lateral konstant ist
folgt:
1

@
@t
=
@uf
@z
(3.6)
Bestimmung der Perkolationsgeschwindigkeit in den Proben
Wandelt man nun in Gl. (3.6) die Ableitungen in Dierenzenquotienten um, so folgt f ur uf:
uf =
1


t
 Z (3.7)
uf Perkolationsgeschwindigkeit der Schmelze,  Porosit at, t Zeit, Z H ohe der Probe
Dabei wird eine lineare  Anderung der Porosit at in den Proben angenommen.
Man verwendete alle in einer Zeile ermittelten Anteile von Eisensuld- bzw. silikatischer
Schmelze und bildete daraus den arithmetischen Mittelwert. Dies geschah gleichfalls f ur alle
weiteren Spalten, woraus ein laterales Prol von der Spitze bis zur Unterkante der Probe
ermittelt werden konnte.KAPITEL 3. EXPERIMENTELLE DURCHF UHRUNG 58KAPITEL 4
Darstellung und Interpretation der Messergebnisse
4.1 Ergebnisse der Impedanzmessungen
In den graphischen Darstellungen der elektrischen Leitf ahigkeiten der Proben (s. a. Abb.
4.1a-c) kann man erkennen, dass bei  ahnlichen inversen Temperaturen (7,5-8,0)10 4 K 1,
was Temperaturen von 1250-1333 K entspricht (s. a. Abb. 4.1 hellblaue Pfeile), ein R uck-
gang der elektrischen Leitf ahigkeit um zwei bis f unf Gr oenordnungen stattndet.
Die Proben mit 5,0 Vol% Fe-FeS und 7,5 Vol% Fe-FeS (s. a. Abb. 4.1a+b) zeigen nach dem
R uckgang der Leitf ahigkeit eine  ahnliche Steigung wie das SEO3-Leitf ahigkeitsmodell f ur
trockenen Olivin (s. a. Abschnitt 3.3.2). Jedoch zeigen beide Proben im Vergleich zum Mo-
dell SEO3 eine Abweichung von mehreren Gr oenordnungen im Betrag der Leitf ahigkeit.
Dies deutet darauf hin, dass nach dem R uckgang der Leitf ahigkeit der Olivin, der Hauptbe-
standteil des verwendeten Peridotits (s. a. Tab. 3.1) die elektrische Leitf ahigkeit dominiert.
Die Abweichungen k onnen dabei von der Nebenbestandteilen des Peridotits (Granat und
Klino-/Orthopyroxen) herr uhren. Nur die Probe mit 10 Vol% Fe-FeS (s. a. 4.1c) weist eine
andere Steigung als das SEO3-Modell auf und konvergiert mit diesem bei Temperaturen
oberhalb von 1300 K.
Alle drei Proben zeigen nach dem Leitf ahigkeitssprung ein reversibles Verhalten, wobei
die Leitf ahigkeit mit zunehmender Temperatur steigt, jedoch stets vom Betrag her kleiner
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bleibt als vor dem Sprung. Daten einer hier graphisch nicht dargestellten Probe mit 15 Vol%
Fe-FeS zeigen, dass auch nach Beginn des Aufschmelzens der Silikatmatrix (T>1390 K) die
Leitf ahigkeit geringer bleibt. Das l asst sich dahin interpretieren, dass eine Beimengung von
15 Vol% Fe-FeS ungen ugend ist, um die Perkolationsschwelle in einer partiell geschmolze-
nen Silikatmatrix zu  uberschreiten. Der von Yoshino et al. (2004) beobachtete Perkolati-
onsgrenzwert von (132) Vol% f ur niedrige bis moderate Anteile von Silikatschmelze im
Probenmaterial kann aus den vorliegenden Messdaten somit nicht best atigt werden.
Auch die von Yoshino et al. (2004) vorgestellte Interkonnektivit atsschwelle von 5 Vol%
f ur ein System oberhalb der Solidustemperatur des eutektischen Fe-FeS (T=1253 K) und
unterhalb der Solidustemperatur der Silikate (T=1390 K) steht im Widerspruch mit den
vorliegenden Messdaten.
Die ermittelten Aktivierungsenergien Ea nach dem Sprung der elektrischen Leitf ahigkeit
nach unten liegen im Gr oenbereich von 1,6-2,3 eV. Der Unterschied der elektrischen
Leitf ahigkeiten in Abb. 4.1b (rote und blaue Kurve) sind hierbei durch eine zu kur-
ze Wartezeit bei der Variation der Temperatur zu erkl aren. Die Dominanz von Olivin
 uber die elektrische Leitf ahigkeit wird best atigt durch Resultate von Xu et al. (1998) von
(1,730,05) eV bei einem Druck von 4 GPa im Temperaturbereich T=1273-1573 K. Auch
Messergebnisse von 1,26-1,60 eV, ermittelt durch Schock et al. (1989), die unter Umge-
bungsdruck und bei Temperaturen von 1473 bis 1523 K bestimmt wurden, liegen im glei-
chen Gr oenbereich. Beide Messreihen wurden hierbei an reinem Olivin durchgef uhrt.
Da das Eisensuld deutlich weicher (H arte 3,5-4) ist als das Olivin (H arte 6,5-7) kann die
anf anglich h ohere Leitf ahigkeit aller Proben (s. a. Abb. 4.1a-c) auf die Interkonnektivit at
des Eisensulds zur uckgef uhrt werden, wobei das Eisensuld w ahrend der Pr aparation der
Proben in die Hohlr aume zwischen den Olivink ornern gelangen und feine FeS-Filme aus-
bilden konnte.
Der drastische R uckgang der elektrischen Leitf ahigkeit kann dann als Abreissen der Ver-
netzung beim Erreichen der Solidustemperatur von eutektischem Eisensuld (T=1253 K)
gedeutet werden.
Nach Ausbildung von FeS-Schmelzen ist es f ur das System energetisch g unstiger das FeSKAPITEL 4. DARSTELLUNG UND INTERPRETATION DER MESSERGEBNISSE 61
a) Peridotit +5,0 Vol% Fe-FeS b) Peridotit +7,5 Vol% Fe-FeS
c) Peridotit +10 Vol% Fe-FeS
Abbildung 4.1. Elektrische Leitf ahigkeiten  und Aktivierungsenergien Ea
schwarz: Messwerte, rot: Aktivierungsenergien nach dem R uckgang der Leitf ahigkeit,
gr un: SEO3-Referenzmodell der elektrischen Leitf ahigkeit von trockenem Olivin
anstatt in Schmelzlmen in Form von Tropfen zu konzentrieren. Dies ist nach Yoshino &
Watson (2005) auf die Minimierung der Grenz
 achenenergien zur uckzuf uhren, wobei die
Eisensuld-Phase versucht runde Sph aren auszubilden.
Auch der Ein
uss der gr oeren Dihedralwinkel von Ortho- und Klinopyroxen gegen uber
dem von Olivin, k onnte die Ausbildung eines Schmelznetzwerks verhindert und zur Bildung
groer Schmelztropfen gef uhrt haben.
Die Existenz der ligranen FeS-Filme wird durch Aufnahmen an der Mikrosonde best atigt.KAPITEL 4. DARSTELLUNG UND INTERPRETATION DER MESSERGEBNISSE 62
Abbildung 4.2. Mikrosondenaufnahme der Probe mit 10 Vol% Fe-FeS und Tmax=1453 K
rote Ellipsen: perlenschnurf ormig aufgereihte Schmelzinklusionen an Korngrenzen
Sie zeigen viele kleine Eisensuld-Tr opfchen, die sich in Dreifachkreuzungen (triple junc-
tions) und an den Korngrenzen zwischen Silikatk ornern benden und in einer Art
"
Perlen-
schnur\ aneinander gereiht sind (s. a. Abb. 4.2).
Auch sind groe FeS-Schmelzinklusionen zwischen den Silikaten zu beobachten. Deren
Existenz deckt sich gut mit der Annahme, dass die Ortho- und Klinopyroxene die Ei-
sensuldverteilung in der Probe beein
ussen. Die beobachteteten Texturen von groen
FeS-Schmelztaschen, die von silikatischer Schmelze umgeben sind, deuten in den vorlie-
genden Proben darauf hin, dass der Prozess der Ostwald-Reifung eingesetzt haben k onn-
te. Dieser Vorgang wird durch die Unterschiede im chemischen Potential zwischen denKAPITEL 4. DARSTELLUNG UND INTERPRETATION DER MESSERGEBNISSE 63
Eisensuld-Einschl ussen angetrieben. Dabei schrumpfen die kleinen Partikel, w ahrend die
groen Inklusionen anwachsen.
So kann man in der Umgebung groer FeS-Tropfen, wie Abbildung (4.2) zu entnehmen,
neben den etwa 100 m groen Tropfen nur noch sehr kleine FeS-Inklusionen erkennen.
W ahrenddessen fehlen FeS-K orner mittlerer Gr oe in der direkten Umgebung der groen
Schmelztaschen.
Die Ostwald-Reifung tritt aber nur im Falle von runden K ornern, die keine Kontakte zu
anderen K ornern haben und bei einem Dihedralwinkel =0 auf. Das vorliegende FeS be-
ndet sich aber in irregul aren Strukturen. Auch erreicht der Dihedralwinkel zwischen den
FeS-Taschen und den Silikaten etwa 74. Deshalb kann dieser Prozess als Ursache ausge-
schlossen werden.
Eine andere Erkl arungsm oglichkeit ist nach Yoshino & Watson (2005), dass eine Verei-
nigung und ein Wachstum von Schmelztaschen auch beim direkten Kontakt der Partikel
stattnden. Wegen des hohen Dihedralwinkels des Systems sind FeS-Inklusionen, die sich
an Korngrenzen benden, energetisch instabil, was auf die hohen Ober
 achenenergien zwi-
schen den Silikatmineralen und dem Eisensuld zur uckgeht (s. a. Abb. 4.3).
Die Korngr oe des verwendeten Materials kann zu ungleichm assigem Sintern des Proben-
materials gef uhrt haben, so dass keine homogenen Ausgangsbedingungen vorlagen. Bedingt
durch die ungleichm aige Verteilung des FeS k onnen sich FeS-Inklusionen unterschiedlicher
Gr oe ausbilden.
Wenn man davon ausgeht, dass vor dem R uckgang der elektrischen Leitf ahigkeit das FeS
verbunden ist, kann deshalb eine Diusion entlang der Korngrenzen (grain boundary mi-
gration) zu den groen K ornern stattnden (s. a. Abb. 4.3a). Hierbei kommt es zur Ver-
kleinerung der kleinen K orner und zur Agglomeration des Eisensulds in groen K ornern.
Auch nach dem Abreien des FeS-Films nach  Uberschreiten der Temperatur von
1253 K ist, bedingt durch das Einsetzen von Silikatschmelze, ein Diusionstransport von
FeS-Schmelze durch die Silikatschmelze denkbar (s. a. Abb. 4.3b). Dies l asst sich mit der
steigenden Leitf ahigkeit des Probenmaterials mit zunehmender Temperatur und damit zu-KAPITEL 4. DARSTELLUNG UND INTERPRETATION DER MESSERGEBNISSE 64
Abbildung 4.3. Zwei F alle des Wachstums von FeS-Inklusionen mit und ohne Silikatschmel-
ze (nach Yoshino & Watson, 2005):
(a) Wachstum durch grain boundary diusion
(b) Wachstum mittels Diusion durch die Schmelzphase
(c) und (d) Systeme mit und ohne Silikatschmelze
nehmender Silikatschelzbildung in Einklang bringen. Die Ausbildung eines neuen FeS-Films
kann aber durch die stets geringeren elektrischen Leitf ahigkeiten als vor dem Sprung und
die hohen Dihedralwinkel ausgeschlossen werden.
Die kleineren Schmelztaschen werden bei hohen Temperaturen herausgedr uckt und eine
Vereinigung mit benachbarten FeS-Schmelztaschen ist m oglich.
Die im Vergleich zu reinen Olivinproben besonders hohen Ober
 achenenergien des verwen-
deten peridotischen Materials k onnen diesen Mechanismus zus atzlich verst arkt haben.KAPITEL 4. DARSTELLUNG UND INTERPRETATION DER MESSERGEBNISSE 65
Abbildung 4.4. Mikrosondenaufnahme der Grenz
 ache zwischen Molybd an-Elektrode und
Probe mit 5 Vol% Fe-FeS und Tmax=1513 K
Die abschlieende Untersuchung der chemischen Zusammensetzung der Elektroden mittels
EDS-Methode ergibt, dass Molybd an als Elektrodenmaterial bei Impedanzmessungen bes-
ser als Rhenium geeignet ist, um eventuelle chemische Reaktionen der Elektroden mit dem
Eisensuld zu verhindern.
Trotz direktem Kontakt zwischen dem Eisensuld und dem Elektrodenmaterial kam es zu
keiner Kontamination der Molybd an-Elektroden (s. a. Abb. 4.4). Auch wurde keine Oxi-
dation der Elektroden festgestellt.
W ahrenddessen wurde bei einem Experiment an der inneren Rhenium-Elektrode Interak-
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4.2 Ergebnisse der Zentrifugenexperimente
Anhand der graphischen Darstellungen der Proben (s. a. Abb. 4.5a-d) kann man erkennen,
dass in Peridotit mit 10-30 Gew.% FeS eine Separation des Eisensulds von den Silikaten
einsetzt. Die Resultate einer Referenzprobe ohne FeS (Probe 4) lassen erkennen, dass die
Silikatschmelze in Richtung Probenoberkante aufsteigt. Da Probe 4 nur aus Peridotit zu-
sammengestzt ist, wird sie nicht weiter untersucht.
Deshalb ist es m oglich, dass durch den Aufstieg der Silikatschmelze die Perkolation des
Eisensulds durch die Kompression der verbleibenden Matrix verursacht wird.
Diese Idee wird jedoch durch Probe 7 (Peridotit+30 Gew.% FeS), die nur bis 1423 K
erhitzt wurde und damit nur wenig silikatische Schmelze enthielt, widerlegt. Diese Probe
zeigt n amlich eine deutlich ausgepr agte Separation des Eisensulds in Richtung des Bodens
der Probe (s. a. Abb. 4.5d). Die Messdaten zeigen die Tendenz, dass mit zunehmendem
Schmelzgehalt die Geschwindigkeit der beiden Schmelzphasen gleichfalls ansteigt. Aber sie
zeigen auch, dass sich die Einsch atzung der Verteilung von Schmelze bei Proben, die sowohl
silikatische als auch FeS-Schmelze aufweisen (Proben 2 und 6 - s. a. Abb. 4.5a+c), wegen
der Interaktion beider Schmelzen schwieriger gestaltet als bei den Proben 4 und 7 (s. a.
Abb. 4.6b+d), die jeweils nur eine Schmelzphase aufweisen.
Aufschlussreicher ist deshalb die Analyse der horizontalen Mittelwerte der Schmelzkonzen-
trationen, weil dadurch der Ein
uss von Randeekten auf die Daten zur Schmelzverteilung
in den Proben reduziert wird.
Probe 2 (Peridotit+10 Gew.% FeS) zeigt hierbei  uber etwa 2/3 der Probenh ohe einen kon-
tinuierlichen Anstieg der H augkeit von FeS-Schmelze (s. a. Abb. 4.6 blaue Kurve), sinkt
aber im unteren Drittel wieder auf das Niveau der Probenoberkante von etwa 4 Vol% ab.
Dies l asst sich auf die kurze Dauer der Zentrifugation von nur 2 h zur uckf uhren, wodurch
der R uckgang der Schmelzh augkeit bedingt ist durch die Tatsache, dass die Perkolations-
geschwindigkeit uf zu gering war, um die komplette Durchquerung der Probe innerhalb
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a) 2: Peridotit+10 Gew.% FeS  1488 K b) 4: Peridotit 1533 K
c) 6: Peridotit+30 Gew.% FeS 1488 K d) 7: Peridotit+30 Gew.% FeS 1423 K
Abbildung 4.5. Schmelzverteilung in den Zentrifugenproben
Die Schwerebeschleunigung in der Zentrifuge zeigt in den Darstellungen stets nach unten.
Man beachte, dass f ur alle Proben (bis auf Probe 4 - kein FeS, deshalb Verteilung silikati-
scher Schmelze), die Schmelzverteilung von FeS dargestellt ist.
F ur die Bestimmung der Perkolationsgeschwindigkeit werden deshalb nur die f unf oberen
Messpunkte verwendet (s. a. Abb. 4.6 blaue Kurve).
In Probe 6 (Peridotit+30 Gew.% FeS) erkennt man, dass im oberen und unteren Abschnitt
eine hohe Perkolationsgeschwindigkeit von Eisensuld in Richtung Probenboden vorliegt
(s. a. Abb. 4.6 rote Kurve). Sie geht im zentralen Bereich der Probe in eine negative Perko-
lationsgeschwindigkeit  uber. Dies k onnte auf die groe H au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Abbildung 4.6. Prole der FeS-Schmelzverteilung in den Proben 2,6 und 7
Silikatschmelze in dieser Probe zur uckgehen, die sich, bedingt durch ihre unterschiedlichen
Dichten, in entgegengesetzte Richtungen bewegen und dabei gegenseitig behindern.
Dagegen best atigt Probe 7 (Peridotit+30 Gew.% FeS) das erwartete Verhalten einer in
Richtung der Schwerebeschleunigung gerichteten Perkolation der FeS-Schmelze (s. a. Abb.
4.6 orange Kurve). Es f allt jedoch auf, dass die Perkolationsgeschwindigkeit ohne Sili-
katschmelze deutlich geringer ausf allt als in den beiden anderen F allen. Dies best atigt die
Annahme, dass die Perkolationsgeschwindigkeit von Eisensuld von der Menge an silikati-
scher Schmelze in der Matrix abh angig ist.
Anscheinend ist, bedingt durch die hohen Dihedralwinkel von  uber 70, die Perkolation von
Eisensuld-Tropfen durch die ungeschmolzene Matrix erschwert, da keine Interkonnekti-
vit at auftritt, und nur durch grain boundary migration (s. a. Kap. 4.1) m oglich. Dagegen
ist sie beim Auftreten von Silikatschmelzen bereits bei FeS-Schmelzmengen von nur 5 Vol%
vereinfacht. Die Diusion durch eine teilgeschmolzene Matrix scheint ein ezienter Trans-
portmechanismus f ur Eisensul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Gehalt an Probe 7 Probe 6 Probe 2
Silikatschmelze 0 Vol% 8,5 Vol% 10,5 Vol%
g0 [m=s2] 4905 4905 4905
R [m] 5  10 6 5  10 6 5  10 6
f [Pas] 6  1012 1  1012 6  1011
s   f [kg=m3] 3000 3000 3000
vS [m=s] 1;36  10 17 8;18  10 17 1;36  10 16
t [s] 36000 36000 7200
Z [m] 2;28  10 3 2;32  10 3 2;32  10 3
uf [m=s] 1;17  10 8 4;06  10 8 1;21  10 7
Tabelle 4.1. Theoretische und gemessene Geschwindigkeiten in den Proben bei 500g
Es sollte beachtet werden, dass der Schmelzgehalt obiger Tabelle sich auf die silikatische
Schmelze bezieht.
Zur  Uberpr ufung der Hypothese und zur Eingrenzung des Segregationsmechanismus von
Eisensuld, kann die Stokes-Geschwindigkeit
vS =
2
9
(s   f)g0R2
f
(4.1)
vS Stokes-Geschwindigkeit, s Dichte der Silikatmatrix, f Dichte der FeS-Schmelztropfen,
g0 Schwerebeschleunigung in der Zentrifuge, R Radius der Schmelztropfen (aus Aufnahmen an
der Mikrosonde), f Viskosit at der Silikatmatrix (nach Scott & Kohlstedt, 2006 bei T=1523 K)
von FeS-Sph aren ermittelt werden. Damit kann einmittelt werden, ob es sich beim be-
obachteten Prozess um die Sedimentation des Eisensulds in Richtung des Schwerefelds
handelt.
Der Vergleich der gemessenen mit den theoretischen Stokes-Geschwindigkeiten (s. a. Tab.
4.1) zeigt, dass diese Erkl arung ausgeschlossen werden kann. Die berechnete Geschwindig-
keit ist stets um mehrere Gr oenordnungen kleiner als die Messresultate.
Dies unterst utzt die Di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Konsequenzen f ur die Erdkernbildung
Es sei die Protoerde mit Radius R und einer konstanten Dichte  angenommen. Um aus den
gewonnenen Perkolationsgeschwindigkeiten uf Kernbildungszeiten zu bestimmen, m ussen
sie durch den Faktor g
0
=500g geteilt und zur Ber ucksichtigung der Abnahme der Schwe-
rebeschleunigung mit der Tiefe mit einer tiefenabh angigen Schwerebeschleunigung skaliert
werden.
Es ergibt sich folgende Gleichung1:
tKern =
1
 4uf=3g
0  G
 ln

R0
R

(4.2)
uf Perkolationsgeschwindigkeit, g0 In der Zentrifuge verwendete Schwerebeschleunigung,  Dich-
te, R0 Abstand zum Erdmittelpunkt, R Radius der Protoerde; Herleitung s. a. Anhang B
Unter der Annahme, dass die Schmelzperkolation einsetzt, sobald die Einschl age von Pla-
netesimalen energiereich genug sind, um die ober
 achennahen Schichten der Protoerde
aufzuschmelzen, wird f ur die Rechnung ein Radius von R=3,6106 m (nach Davies, 1990)
und eine Protokerndichte =6000 kgm 3 (nach Honda et al., 1993) angenommen.
Aus den Aufnahmen an der Mikrosonde wird R10m=10 5 m abgesch atzt.
Nehme man an, dass sich nahe der Ober
 ache eine Eisensuld-Schicht mit diesem Radius
R ausbildet. Im Erdmittelpunkt wird diese Schicht den Radius R0 aufweisen. Es kann
angenommen werden, dass sich die Schmelztropfen in dieser berechneten Tiefe vereinigen
und einen Eisenkern ausbilden. Dieser Wert wird als obere Integrationsgrenze R0 (Abstand
1Es sollte beachtet werden, dass in dieser vereinfachenden Gleichung die Rolle der experimentell bislang
nicht bestimmbaren Kompaktionsl ange unber ucksichtigt bleibt.KAPITEL 4. DARSTELLUNG UND INTERPRETATION DER MESSERGEBNISSE 71
Probe 7 Probe 6 Probe 2
Silikatschmelze 0 Vol% 8,5 Vol% 10,5 Vol%
tKern[s] 2;13  1018 6;13  1017 2;06  1017
tKern[Ga] 67;5 19;4 6;5
Tabelle 4.2. Theoretisch ermittelte Kernbildungszeiten
zum Erdmittelpunkt) in Gl. (4.2) verwendet:
R0 =
3 p
3R2R   3R2R + R3 = 729;9 m
Die Resultate zeigen, dass selbst im Fall einer Beimengung 30 Gew.% FeS und dem Auf-
treten von 10,5 Vol% Silikatschmelze die Perkolationsgeschwindigkeit zu langsam ist, um
den Eisenkern der Erde in der durch Hf/W-Isotopie vorgegebenen Zeit auszubilden (s. a.
Tab. 4.2). Verwendet man die experimentellen Daten, um eine grobe Extrapolation durch-
zuf uhren, erkennt man, dass unter der Annahme exponentieller Zunahme der Perkolations-
geschwindigkeit diese erst hoch genug ist, um den Vorgaben der Hf/W-Chronometrie zu
gen ugen, wenn der Gehalt an silikatischer Schmelze deutlich vergr oert wird (>35 Vol%).
Bei einer solch hohen Schmelzmenge kann der Segregationsmechanismus jedoch nicht mehr
als Perkolation bezeichnet werden, sondern muss als "Rain Fall\, das Absinken von 
 ussi-
gen Eisentropfen im partiell aufgeschmolzenen Magmaozean, angesprochen werden.
Um dies zu  uberpr ufen sind jedoch zuk unftige Experimente bei hohen Silikatschmelzgehal-
ten notwendig.KAPITEL 4. DARSTELLUNG UND INTERPRETATION DER MESSERGEBNISSE 72KAPITEL 5
Modellrechnungen
Zur Untersuchung der Ausbildung und des Absinkens von Eisendiapiren, wird der von
Schmeling (2000) entwickelte 2D Finite-Dierenzen Code FDCON verwendet. Dieser Code
wurde f ur die Simulation vertikal spiegelsymmetrischer, groskaliger 
uid-dynamischer Pro-
zesse entworfen. Der Code ist konzipiert, sowohl das Flieverhalten eines Ein- als auch eines
Zwei-Phasen-Systems, welches aus einer hochviskosen Phase, der Matrix, und einer nieder-
viskosen Phase, der Schmelze, besteht, zu bestimmen. Dies geschieht durch die L osung der
Erhaltungsgleichungen f ur die Masse (Glg. 2.13 bzw. 2.18 & 2.19), den Impuls (Glg. 2.14
bzw. 2.20 & 2.21) und die Energie (Gl. 2.17 bzw. Schmeling (2000), Glg. 9). Zur L osung der
zeitabh angigen Gleichungen wird ein Voll-Implizites-Dierenzenschema in Verbindung mit
einer ADI1-Methode verwendet; die Advektion wird durch ein Upwind-Verfahren durch-
gef uhrt. Als obere und untere Randbedingungen wird stets free slip (scherspannungsfreier
Rand) verwendet.
Die Anzahl der Gitterpunkte ist so festgelegt, dass das Verh altnis der Abst ande zwischen
den Gitterpunkten in horizontaler und vertikaler Richtung etwa 1:1 betr agt.
1ADI steht hierbei f ur Alternative Direct Implicit
73KAPITEL 5. MODELLRECHNUNGEN 74
Skalierung der Modelle
Um Modelle miteinander vergleichbar zu machen, werden sie  ublicherweise normiert. In
dieser Arbeit wird f ur alle numerischen Modelle die von Schmeling (2000) vorgestellte
Normierung verwendet. Hierbei stehen gestrichene Gr oen f ur dimensionslose Gr oen.
x = hx
0 ~ u =

h
~ u
0 t =
h2

t
0 (5.1)
T = TT
0  = 0
0  = 0
0 (5.2)
 =

h2 
0
5.1 Modellrechnungen ohne Schmelzbildung
5.1.1 Rand- und Anfangsbedingungen
Es wird f ur die Modellrechnungen ein Szenario verwendet, dass kurz nach der Ausbil-
dung von impaktbedingten Schmelzen nahe der Ober
 ache der Protoerde einsetzt. Um
die entstehende Eisenschicht numerisch au
 osen zu k onnen, wird nicht direkt die Entwick-
lung eines ersten d unnen Eisenlms untersucht, sondern die Annahme getroen, dass die
Rayleigh-Taylor-Instabilit at wenige 104 a sp ater einsetzt, wenn sich bereits ein 100 km
tiefer Magmaozean (Sasaki & Nakazawa, 1986; Honda et al., 1993) an der Ober
 ache aus-
gebildet hat. Es wird angenommen, dass sich das Eisen von den geschmolzenen Silikaten
trennen und eine Eisenschicht von ebenfalls 100 km M achtigkeit (Honda et al., 1993) for-
men konnte. Es wird ein Gesamtradius von 3800 km angenommen (Coradini et al., 1983).
Bei den Rechnungen wird ein zweidimensionaler planparalleler Ausschnitt der fr uhen Erde
mit dem L angen-/Breitenverh altnis von c=0,3233 verwendet, der die H alfte der charakte-
ristischen Wellenl ange char umfasst.
Es wurde eine sinusf ormige Anfangsperturbation der Amplitude A verwendet, wobei diese
in der Modellbox halb erfasst ist. Durch die Anwendung der symmetrischen Randbedin-
gung an beiden Seiten muss nur der halbe Diapir ohne Ver anderung des 
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Abbildung 5.1. Anfangskonguration der schmelzfreien Modelle
Problems modelliert werden. Dies erlaubt es unter Aufwendung  ahnlicher Rechenzeit die
Au
 osung des Gitters erh ohen zu k onnen.
Folgende Parameter wurden bei den Modellrechnungen ohne Ausbildung von Schmelzen,
sofern nicht anders angegeben, verwendet:
L angenskala der Modellbox h 3;8  106 m
L angen-/Breitenverh altnis c 0;3233
Gitterpunkte in horizontaler Richtung nx 52
Gitterpunkte in vertikaler Richtung nz 160
M achtigkeit Silikatschicht dSi 1  105 m
M achtigkeit Eisenschicht (unperturbiert) dFe 1  105 m
M achtigkeit Protokern dPK 3;6  106 m
Amplitude der Perturbation A 1;0  105 m
Dichte Silikatschicht Si 3500 kg m 3KAPITEL 5. MODELLRECHNUNGEN 76
Dichte Eisenschicht Fe 10000 kg m 3
Dichte Protokern PK 6000 kg m 3
Viskosit at Silikatschicht Si 1022 Pas
Viskosit at Eisenschicht Fe 1022 Pas
Viskosit at Protokern PK 1024 Pas
Temperatur Ober
 ache T 1764 K
Temperaturgradient Magmaozean (dTM=dz)  7;6  10 3 Km 1
Temperaturgradient oberer Protokern (dTPK1=dz)  5;2  10 4 Km 1
Temperaturgradient mittlerer Protokern (dTPK2=dz)  2;4  10 4 Km 1
Temperaturgradient unterer Protokern (dTPK3=dz) 0 Km 1
Schwerebeschleuniging an der Ober
 ache g 7 ms 2
Gradient Schwerebeschleunigung im Protokern (dg=dz)  1;7  10 6 s 2
Temperaturleitf ahigkeit  1  10 6 m2s 1
Thermischer Expansionskoezient 1  10 5 K 1
W armekapazit at, cP 1;3  103 Jkg 1K 1
Tabelle 5.1: Werte der physikalischen Parameter in der
Protoerde
(nach Daten von Sasaki & Nakazawa, 1986; Honda et
al., 1993; Karato & Murthy, 1997a und Steinberger &
Calderwood, 2006)
Temperaturprol
F ur die Modelle wird ein Temperaturprol verwendet, das ber ucksichtigt, dass der zentrale
Bereich des Protokerns durch die Akkretion kleiner Planetesimale entstanden ist. Deshalb
ist die Temperatur dort niedrig, w ahrend sie zur Ober
 ache hin ansteigt (Davies, 1990).
Als Anfangstemperaturprol wird ein von Sasaki & Nakazawa (1986) numerisch ermitteltesKAPITEL 5. MODELLRECHNUNGEN 77
Temperaturprol verwendet, das dem Zeitpunkt der Ausbildung eines 
achen, etwa 100 km
tiefen Magmaozeans entspricht. Hierzu wird das vorgegebene Temperaturprol von Sasaki
& Nakazawa (1986) mittels linearer Regressionskurven in den Abschnitten tiefer Protokern
(0-1000 km Radius), mittlerer Protokern (1000-1410 km Radius), oberer Protokern (1410-
3600 km Radius), Eisenschicht (3600-3700 km Radius) und Magmaozean (3700-3800 km
Radius) jeweils angepasst. Die Unterteilung des Protokerns in drei Zonen soll hierbei die
Abnahme des Temperaturgradienten in der Tiefe m oglichst genau ber ucksichtigen.
Im Temperaturprol werden Spr unge durch Phasengrenzen vernachl assigt, da der Druck
im Mittelpunkt der Protoerde nur wenig h oher ist als 12 GPa; der Druck, der f ur den
Phasen ubergang Olivin/-Spinell bei im Protokern zu erwartenden Anfangstemperaturen
(T 600 K, s. a. Abbildung (5.2)) notwenig ist (Wu et al., 1993).
Viskosit at
Das Temperaturprol im oben au
iegenden Magmaozean und der Eisenschicht weist eine
Temperatur oberhalb der Liquidustemperatur auf. Damit muss ein sehr hoher Schmelzan-
teil vorliegen und entsprechend die Viskosit at niedrig sein. So haben ultramasche Mag-
men, die den Schmelzen des Magmaozeans  ahnlich sein d urften, Viskosit aten im Bereich
von 10-100 Pas (Bottinga and Weill, 1972). Doch k onnen solche Werte in der numerischen
Simulation keine Anwendung nden, da die Resultate bei der Iteration nicht konvergieren,
wenn die Viskosit aten der beiden in Kontakt stehenden Medien um mehr als zwei bis drei
Gr oenordnungen voneinander abweichen. Auch auf einen Viskosit atsunterschied zwischen
komplett und partiell geschmolzenem Magmaozean (Sasaki & Nakazawa, 1986; Karato &
Murthy, 1997a) wird verzichtet.
Dies hat aber keinen Ein
uss auf die Resultate, da die oberste Schicht im Modell gravitativ
stabil ist und somit von nicht von der Rayleigh-Taylor-Instabilit at betroen ist. Doch d urfte
die deutlich h oher gew ahlte Viskosit at der Eisenschicht (=1022 Pas) den Kernbildungs-
vorgang verlangsamen. Die ermittelten Absinkzeiten sind deshalb als eine Absch atzung derKAPITEL 5. MODELLRECHNUNGEN 78
Abbildung 5.2. Anfangstemperaturprol (nach Sasaki & Nakazawa, 1986)
Kernbildungszeit nach oben anzusehen.
In den Modellen wird zur Bestimmung der Gitterviskosit at auf diejenigen der Marker im
betreenden Gitter der geometrische Mittelwert angewendet.
F ur den Protokern wird im temperaturunabh angigen Fall eine konstante Viskosit at von
1024 Pas angesetzt.
Im Falle von temperaturabh angiger Rheologie nden im Modell die Resultate von Karato
& Murthy (1997a) Anklang, die besagen, dass die Viskosit at des Protokerns einen Wert
von =10262 Pas nicht  uberschreiten kann. Dies ist bedingt durch die geringe Korngr oe
im Protokern. Sie ist auf das langsame Korngr oenwachstum bei niedrigen Temperaturen
zur uckzuf uhren. Die Viskosit at wird bei Erreichen dieses kritischen Wertes in Gl. (2.9) ge-KAPITEL 5. MODELLRECHNUNGEN 79
kappt und mit weiter zunehmender Tiefe und der damit verbunden fallenden Temperatur
konstant gehalten.
Es ist bekannt, dass wenn die Spannung einen kritischen Wert  uberschreitet, der Defor-
mationsmechanismus von Diusionskriechen zu Potenzgesetzkriechen  ubergeht. In diesem
Regime schreitet die Deformation schneller voran als beim Diusionskriechen. Dieser zwei-
te Deformationsmechanismus reduziert dabei die Viskosit at des Protokerns. Hierbei wird
jedoch im Modell eine Mindestviskosit at an der perturbierten Oberkante des Protokerns
von 1022 Pas angesetzt. Dies kann erreicht werden, indem in den Gleichungen (2.8) und
(2.9) neben der Anfangstemperatur T0 an der Oberkante des Protokerns angewendet wird,
dass gilt:
0 = (Fe   PK)gA
0 deviatorische Spannung zum Zeitpunkt 0, Fe Dichte von Eisen, PK Dichte des Protokerns,
g Schwerebeschleunigung an der Oberkante des Protokerns, A Amplitude der Anfangsperturba-
tion
Schwerebeschleunigung
Im Modell wird die gesamte Protoerde untersucht. Deshalb kann die Abnahme der Schwe-
rebeschleunigung mit der Tiefe nicht vernachl assigt werden. Dies muss entsprechend im
letzten Term der rechten Seite der Navier-Stokes-Gleichung (Gl. 2.16) mitber ucksichtigt
werden.
F ur das anf angliche Schwereprol gilt im Protokern (r<dPK):
g(r) =
4
3
GPKrKAPITEL 5. MODELLRECHNUNGEN 80
In der Eisenschicht (dPK <r<dPK+dFe) gilt dann:
g(r) =
4
3
G
r2
 
Fer
3 + (PK   Fe)d
3
PK

Im Bereich des Magmaozeans (dPK+dFe <r<h) folgt entsprechend:
g(r) =
4
3
G
r2
 
PKd
3
PK + Fe
 
(dPK + dFe)
3   d
3
PK

+ Si
 
r
3   (dPK + dFe)
3
Die Nomenklatur ist Tabelle (5.1) entnommen.
Abbildung 5.3.  Anderung der Schwerebeschleunigung in der ProtoerdeKAPITEL 5. MODELLRECHNUNGEN 81
Dissipation
Um unrealistisch hohe Dissipationsraten2, bedingt durch die hohen Viskosit aten der sich
gegeneinander bewegenden Medien zu vermeiden, wird die Dissipation in Gittern, die Mar-
ker unterschiedlicher Chemie enthalten, k unstlich auf Null gesetzt. Deshalb wird kein Ab-
schneidewert ditrnc f ur die Dissipation deniert, um den maximalen Eekt im verbleiben-
den Gitter zu ermitteln.
Um den Ein
uss dieser Einschr ankung auf das Gesamtresultat gering zu halten, ist es
dementsprechend erforderlich, eine m oglichst hohe Au
 osung des Finiten Dierenzen (FD)-
Gitters zu verwenden.
5.1.2 Resultate der Modelle ohne Schmelzbildung
Parameterstudie: Viskosit at des Protokerns
Wie in Abbildung (5.4) gezeigt, wird zuerst eine temperaturabh angige Viskosit at verwen-
det. Dadurch ist es m oglich die geeignete Viskosit at der Protokernoberkante zu ermitteln,
die den Abstieg eines heien Diapirs innerhalb der durch Hf/W-Chronometrie vorgegebe-
nen Zeit erm oglicht. Bei der angegebenen Viskosit at handelt es sich jeweils um diejenige
an der Oberkante des Protokerns unter Au
ast der perturbierten Eisenschicht. Es werden
Startviskosit aten an der Grenzschicht verwendet, die nicht mehr als drei Gr oenordnungen
von derjenigen des Eisens (=1022 Pas) entfernt sind. Die Daten zeigen, wie erwartet, einen
Anstieg der Sinkgeschwindigkeit mit abnehmender Viskosit at der Protokernoberkante.
Es wird der f ur Modelle des heutigen Mantels angegebene Potenzgesetzexponent von n=3
verwendet. Dieser f uhrt zur spannungsbedingten Absenkung der Viskosit at des Protokerns.
2Die Stromfunktion 	 wird zweifach abgeleitet, was zu einer Unstetigkeit an der Phasengrenze f uhrt.
Aus dem Viskosit atskontrast an dieser resultiert eine Unstetigkeit der Spannung an der Grenz
 ache. Zudem
ist die Navier-Stokes-Gleichung streng genommen jeweils nur in einer Schicht g ultig. Dadurch werden
unrealistische Werte der Dissipation an der Grenz
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Abbildung 5.4. Bestimmung der geeigneten Viskosit at des Protokerns (temperaturabh angig)
Verwendete Parameter:
Si = 1022 Pas Fe = 1022 Pas Ok
PK variabel unten
trunc = 1019 Pas
oben
trunc = 1026 Pas b = 20 n = 3
Der Diapir zeigt in der anf anglichen Phase des Abstiegs, in der er sich aus einer Rayleigh-
Taylor-Instabilit at entwickelt, die h ochste Sinkgeschwindigkeit. Dies ist darauf zur uck-
zuf uhren, dass stets die charakteristische Wellenl ange als Anfangsbedingung verwendet
wird. Dies f uhrt zu einem anf anglichen schnellen Wachstum der Perturbationsamplitude
(s. a. Kap. 2.3).
Zu Beginn des Absinkens des Eisens wird ein Teil der oberen Silikatschicht vom absin-
kenden Eisen mitgerissen, trotz deren positivem Auftrieb. Neben der hohen anf anglichenKAPITEL 5. MODELLRECHNUNGEN 83
Sinkgeschwindigkeit ist auch die hohe Viskosit at, sowohl der Silikat- als auch Eisenschicht
im Modell daf ur verantwortlich. Dementsprechend zeigen alle Modelle, dass sich diese Si-
likate im Verlauf der Zeit wieder vom Eisendiapir l osen und zur Grenzschicht aufsteigen.
Im Verlauf der Zeit nimmt die Geschwindigkeit des Diapirs ab, was sich teilweise durch die
Abnahme der Schwerebeschleunigung mit der Tiefe erkl aren l asst. Gr otenteils ist die Re-
duktion der Geschwindigkeit jedoch darauf zur uckzuf uhren, dass die Temperatur in Rich-
tung des Zentrums stark abnimmt, was zu einem starken Anstieg der Viskosit at f uhrt. Die
Modelle mit den kleinsten Startviskosit aten k onnen dabei einen gr oeren Tiefenbereich
 uberwinden, bevor die obere Abschneideviskosit at (cut-o viscosity) von 1026 Pas erreicht
wird. Das Erreichen dieser Grenze zeigt sich durch eine Anpassung der Absinkgeschwin-
digkeiten der Modelle mit Anfangswerten von 1020-1022 Pas im unteren Teil des Protokerns
(Abb. 5.4 blaue, rote & schwarze Kurve).
Vergleich mit der Stokes-Geschwindigkeit
Die Geschwindigkeit der absinkenden Diapire kann, laut Honda et al. (1993) und Zie-
the (2003), n aherungsweise mittels der Stokes-Gleichung (4.1) bestimmt werden.
Diese aus Abb. (5.4) f ur den Diapir mit =1020 Pas (blaue Kurve) repr asentativ in einer
nicht-dimensionierten Tiefe von 0,6 ermittelte Sinkgeschwindigkeit von v=2,2110 12 ms 1
des Diapirs entspricht etwa 80% der zu erwartenden Stokes-Geschwindigkeit von:
vS =
2
9
gr2

= 2;76  10
 12 ms
 1
Verwendete Werte:
 = 4000 kgm 3, g = 4
3GSiR = 3;82 ms 2, R = 0;63;8106 m = 2;28106 m,  = 1026 Pas,
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In der Rechnung wird die Abnahme der Schwerebeschleunigung nicht mitber ucksichtigt.
Dadurch ist die berechnete Stokes-Geschwindigkeit eine Absch atzung nach oben. F ur den
Unterschied hauptverantwortlich ist aber, dass die Geschwindigkeit des Diapirs in FDCON
diejenige eines unendlich langen Zylinders ist, w ahrend die Stokes-Gleichung strenggenom-
men nur f ur radialsymmetrische Sph aren gilt.
Das Gesamtresultat belegt, dass keine Kernbildung f ur Viskosit aten an der Protokernober-
kante von  >1019 Pas innerhalb der vorgegebenen Zeit von 33 Ma m oglich ist.
Dies deckt sich gut mit dem Wert von Karato & Murthy (1997a) vorgelegten Wert von
1018 Pas f ur die Viskosit at der Oberkante des Protokerns.
Gr oe des Diapirs
Der f ur die Stokes-Gleichung ermittelte Radius des Diapirs von r=2,85105 m deckt sich
recht gut mit dem Resultat:
r =
r
(A + dFe)
2 = 315;6 km (5.3)
A Amplitude der sinusf ormigen Perturbation, dFe M achtigkeit der Eisenschicht,  Wellenl ange
der Perturbation
Verwendete Werte sind Tabelle (5.1) zu entnehmen; Herleitung s. a. Anhang B
Dieses nimmt an, dass sich die gesamte Eisenschicht, bestehend aus der sinusf ormigen
Perturbation, von der Oberkante des Protokerns abl ost. Die Diskrepanz ist darauf zur uck-
zuf uhren, dass einige Eisenmarker in den beiden anderen Schichten gel ost werden und somit
nicht zum Diapirradius beitragen. Auch muss die Messungenauigkeit, bedingt durch die
Art der Mittelwertbildung, in den FD-Gittern mitber ucksichtigt werden.
Somit scheint es nach jedem gr oeren Impakt zur Ausbildung und zur anschlieendenKAPITEL 5. MODELLRECHNUNGEN 85
gravitativen Umw alzung (overturn) der Eisenschicht zu kommen. Deshalb kann davon aus-
gegangen werden, dass die Schichtung so instabil ist, dass f ur die hier angenommenen
Viskosit aten an der Oberkante des Protokerns kein Eisen  uber einen l angeren Zeitraum
(t104 a) an dieser zu verbleiben vermag. Es kann keine Eisenschicht groer M achtigkeit
am Grund des Magmaozeans entstehen. Die Kernbildung kann deshalb nicht durch einen
einzigen groen Diapirs am Ende der Akkretionsphase stattnden. Stattdessen erfolgt sie
episodisch nach gr oeren Einschl agen. Diese Ergebnisse unterst utzen Resultate von Honda
et al. (1993), die f ur einen  ahnlichen Viskosit atsbereich, n amlich Protokernviskosit aten an
der Oberkante von  1023 Pas, ebenfalls dieses Szenario vorschlagen.
Parameterstudie: Ein
uss des Potenzgesetzexponenten auf die Absinkgeschwin-
digkeit des Diapirs im Protokern
Es wird zuerst der Fall temperaturunabh angiger Viskosit at angenommen. Hierzu wird der
dimensionslose Faktor b in Gl. (2.9) gleich Null gesetzt. In Abbildung (5.5a) erkennt man,
dass, wie zu erwarten, die Absinkgeschwindigkeit des Diapirs mit steigendem Potenzgesetz-
exponenten und damit zunehmender Spannungsabh angigkeit stark zunimmt. Dies ist auf
eine Reduzierung der Viskosit at des den Diapir umgebenden Protokerns zur uckzuf uhren.
Diese Daten deuten darauf hin, dass im temperaturunabh angigen Fall bereits eine gerin-
ge Spannungsabh angigkeit der Viskosit at von n=1,2 zu einer deutlichen Reduktion der
Viskosit at beitragen kann. In diesen Modellrechnungen w are somit ein Diapir mit einem
Potenzgesetzexponenten von n>1,2 in der Lage, den Mittelpunkt der Protoerde innerhalb
von 33 Ma zu erreichen.
Mit weiterer Zunahme von n steigt entsprechend die Absinkgeschwindigkeit weiterhin an
bis f ur n>2,0 eine S attigung erreicht wird. Diese ist aber nicht physikalischer Natur, son-
dern auf auf die untere Abschneideviskosit at von =1022 Pas zur uckzuf uhren.
Dadurch ist keine weitere Erweichung des Materials m oglich, wodurch die Sinkgeschwin-
digkeit unver andert bleibt.KAPITEL 5. MODELLRECHNUNGEN 86
a) temperaturunabh angig (b=0) b) temperaturabh angig (b=20)
Abbildung 5.5. Abh angigkeit der Absinktiefe vom Exponenten des Potenzgesetzes
Verwendete Parameter:
Si = 1022 Pas Fe = 1022 Pas Ok
PK = 1024 Pas
unten
trunc = 1020 Pas oben
trunc = 1026 Pas n variabel
f ur b) b = 20 TZ = 570 K
Folgend wird das Szenario einer temperaturabh angigen Viskosit at angewendet. Es wird hier-
bei im Exponentialterm der Gleichung (2.9), wie von Honda et al. (1993) vorgeschlagen,
der Wert b=20 verwendet.
Die in Abbildung (5.5b) dargestellten Ergebnisse der Variation des Potenzgesetzexponenten
n zeigen, dass bedingt durch die Temperaturabh angigkeit der Viskosit at die Abstiegsge-
schwindigkeit durch die hohe Viskosit at im kalten unteren Abschnitt des Protokerns stark
reduziert wird. Der Ein
uss der Spannung auf die Viskosit at ist gegen uber dem vorhe-
rigen Fall erheblich reduziert. Dies zeigt sich an den  ahnlichen Absinkgeschwindigkeiten
der Diapire unterschiedlicher Exponenten n im Sp atstadium. Die Wirkung der Spannungs-
abh angigkeit ist auf das Anfangsstadium der Rayleigh-Taylor-Instabilit at beschr ankt, weil
bei der Ausbildung des Eisendiapirs die h ochsten deviatorischen Spannungen auftreten.
Es ist ein Exponentialfaktor von n>3,0 notwendig, um die Kernbildungszeit von 33 Ma zu
einzuhalten, was h oher ist als die Absch atzungen f ur den heutigen Mantel. Die ErgebnisseKAPITEL 5. MODELLRECHNUNGEN 87
belegen, dass die unter der stark vereinfachenden Annahme temperaturunabh angiger Vis-
kosit at gewonnenen Absinkzeiten die Kernbildungszeit untersch atzen.
"Tunnel\ niedrigerer Viskosit at
Die Daten temperaturabh angiger Modelle belegen die Entwicklung des von Ziethe (2003)
erstmals beschriebenen
"
Tunnels\ niedriger Viskosit at, der durch den absinkenden Diapir
erzeugt wird. Dieser entsteht dadurch, dass der Diapir das umgebende k uhlere Protokern-
material durch W armeleitung erhitzt, was zur Reduktion der Viskosit at im durch den
Diapir passierten Material f uhrt.
Die in Abb. (5.6) beobachtete starke Deformation des Diapirs ist auf den Viskosit atskon-
trast von nur einigen Gr oenordnungen zur uckzuf uhren und kann in der Protoerde nicht
erwartet werden. Die am rechten Rand der numerischen Box beobachtete Einw olbung des
Diapirs ist hierbei, wie von Batchelor (1967) zuerst beschrieben, auf die Wanderung des
Stagnationspunktes ins Innere des Diapirs zur uckzuf uhren.
Berechnet man die potentiellen Energien vor und nach dem Absinken eines einzelnen Dia-
pirs und einer Reihe simultan absinkender Diapire
E1 =  
16
15

2G
2
PKR
5
E2 =  
16
15

2G
2
FeR
5
K  
16
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
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
(Fe   PK)R
3
KPK 
1
2
 
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2
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
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 
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Verwendete Werte: PK = 6000 kgm 3, Fe = 10000 kgm 3, RSchicht
K = 1;587  106 m bzw.
R
Diapir
K = 3;156  105 m (s. a. vorhergehender Abschnitt), R = 3;6  106 m, Herleitung s. a. An-KAPITEL 5. MODELLRECHNUNGEN 88
Abbildung 5.6. Enstehung von
"
Tunneln\ niedrigerer Viskosit at im Protokern
Die Darstellung zeigt das Absinken eines Diapirs unter Verwendung temperaturabh angiger
Viskosit at mit n=1.
hang B
und berechnet aus der Dierenz dieser Werte den Temperaturanstieg, so ergibt sich:
TDiapir =
E1   E
Diapir
2
cP  MPE
= 9;4 K
TSchicht =
E1   ESchicht
2
cP  MPE
= 1215 K
cP = 1300 Jkg 1K 1 W armekapazit at, MPE = 1;41024 kg Masse der akkretierenden ProtoerdeKAPITEL 5. MODELLRECHNUNGEN 89
Dies zeigt, dass ein einzelner Diapir kaum einen Beitrag zum Temperaturhaushalt der Pro-
toerde liefern kann. Im Gegensatz dazu steigt bereits nach dem Abstieg einer Reihe von
Diapiren der ersten Generation, verteilt  uber die gesamte Protoerde, die Temperatur im
Inneren der Protoerde um mehr als zwei Gr oenordnungen st arker an als beim Einzeldia-
pir. In  Ubereinstimmung mit Davies (1990) muss deshalb nach dem Absinken der ersten
Diapire der kalte Protokern gen ugend erhitzt sein, um in der Folgezeit akkretiertem Eisen
das Absinken zu erleichtern, das seinerseits den Mantel weiter aufheizt. Dies sorgt f ur eine
betr achtliche Reduktion der Umgebungsviskosit at und erh oht die Geschwindigkeit der Dia-
pire in den entstehenden "Tunneln\ , da ihre Geschwindigkeit nach der Stokes-Gleichung
(4.1) umgekehrt proportional zur Umgebungsviskosit at ist.
Dadurch k onnen im Zentrum der Protoerde Bedingungen geschaen werden, die auch f ur
n<3,0 ein Absinken von Diapiren innerhalb der vorgegebenen Frist von 33 Ma erm oglichen.
Parameterstudie: Temperatur im Protokern
Eine M oglichkeit der Reduktion der Viskosit at ergibt sich, indem die Temperatur im tiefen
Bereich des Protokerns erh oht wird. Dies ist durchaus m oglich, da die initiale Tempera-
turverteilung nicht genau bekannt ist. Dies l asst sich physikalisch, durch die Akkretion
gr oerer Planetesimale in der Fr uhphase, erkl aren.
Hierzu wird der Gradient (dTPK1/dz) (s. a. Tab. 5.1) im oberen Abschnitt des Protokerns
kontinuierlich erh oht, w ahrend diejenigen im mittleren und unteren Bereich des Protokerns
unver andert bleiben. Dadurch steigt die Temperatur im Protokernmittelpunkt in 100 K-
Schritten.
Zus atzlich wird im Potenzgesetz der dimensionslose Faktor b variiert. Die Startviskosit at
an der Oberkante des Protokerns wird unter Verwendung des pr aexponentiellen Faktors 0
der Gl. (2.9) stets konstant gehalten.
Die Daten (s. a. Abb. 5.7a-f) zeigen, dass insbesondere f ur Werte von b=10-20 der Tem-
peraturanstieg zu einer deutlichen Reduktion der Viskosit at im Protokern f uhrt. Dement-KAPITEL 5. MODELLRECHNUNGEN 90
a) TZ=470 K b) TZ=570 K
c) TZ=670 K d) TZ=770 K
e) TZ=870 K f) TZ=970 K
Abbildung 5.7. Ein
uss der Temperatur im Protokern auf die Absinktiefe des Diapirs bei
variablem Faktor b
sprechend sinken diese Diapire mit zunehmender Temperatur schneller ab. So verm ogen,
neben dem unrealistischen Fall von b=0, auch Diapire unter Verwendung von b=10 f ur
Kerntemperaturen von T>970 K einen ersten Eisenkern innerhalb von 33 Ma zu bildenKAPITEL 5. MODELLRECHNUNGEN 91
Abbildung 5.8. Beschleunigung des Absinkprozesses mit steigender Temperatur im Proto-
kern f ur b=10
Verwendete Parameter:
Si = 1022 Pas Fe = 1022 Pas Ok
PK = 1024 Pas
unt
tr = 1020 Pas ob
tr = 1026 Pas b = 10
n = 3 TZ variabel
(s. a. Abb. 5.8). Dagegen protieren Modelle, die die Faktoren b=30-50 verwenden, in gerin-
gerem Mae vom Temperaturanstieg. Auch sind diese Modelle in der Abtauchtiefe einander
viel  ahnlicher als diejenigen mit kleinerem Faktor b. Das l asst sich dadurch erkl aren, dass
bei diesen Modellen die Abschneideviskosit at von 1026 Pas, auch nach dem Temperatur-
anstieg, in einer deutlich geringeren und hierbei  ahnlichen Tiefe erreicht wird. Dadurch
bewegen sich diese Diapire mit  ahnlichen Geschwindigkeiten im gleichen Tiefenbereich,KAPITEL 5. MODELLRECHNUNGEN 92
w ahrend bei Verwendung kleinerer Faktoren f ur b die Tiefenlage der Abschneideviskosit at
mit der Temperatur st arker variiert.
Auerdem ist das Absinken der Diapire mit kleinerem b ein selbstbeschleunigender Pro-
zess, da gravitative Energie bei diesem Prozess in W arme umgesetzt wird, wodurch die
Viskosit at weiter abgesenkt wird. Damit wird das weitere Absinken vereinfacht (Davies,
1990) und es bildet sich eine
"
Schmierschicht\ (lubrication layer) um den Diapir. Dagegen
ist dieser Mechanismus bei Diapiren, die bereits in geringer Tiefe steckenbleiben ineekti-
ver, da weniger potentielle Energie freigesetzt wird.
Diapir-Schwarm
Unter der Annahme auf einer 2D Protoerde w urden im selben Zeitraum Diapire mit glei-
chem Radius absinken, ergibt sich folgender Wert f ur die ben otigte Abtauchtiefe:
1  
rK
h
= 1  
2
h
r
(A + dFe)RPK

= 0;75
h H ohe der numerischen Box, A Amplitude der Perturbation, dFe M achtigkeit der Eisenschicht,
RPK Radius des Protokerns; Herleitung s. a. Anhang B
Verwendete Werte:
h = 3;8  106 m, A = 1  105 m, dFe = 1  105 m, RPK = 3;6  106 m
Hierbei wird angenommen, dass die Diapire nicht bis zum Zentrum des Protokerns ab-
sinken m ussen, sondern sich mit anderen bereits vorher vereinigen k onnen, um den Kern
auszubilden.
Es zeigt sich, dass eine Gruppe simultan absinkender Diapire, unter Verwendung des Fak-
tors b=10, bereits ab einer Zentraltemperatur im Protokern von T>670 K die Kernbil-
dungszeit von 33 Ma einhalten kann. Hierbei ist jedoch, die im vorigen Abschnitt erw ahnte
Freisetzung potentieller Energie der Diapir-Schwarms nicht ber ucksichtigt. Dadurch ist die-KAPITEL 5. MODELLRECHNUNGEN 93
ser Wert eine obere Schranke f ur die ben otigte Zentraltemperatur im Modell.
Erwartete Zentraltemperatur
Durch Kunihiro et al. (2004) wurde gezeigt, dass die h augsten Chondriten deutlich gerin-
gere 26Al/27Al-Verh altnisse von (3,80,7)10 6 aufweisen als in  alteren Ver oentlichungen
angenommen. Nun wendet man diese Erkenntnis auf die Ergebnisse von Merk et al. (2002)
(s. a. Abb. 5.9) an, die als Basis ihrer numerischen Rechnungen zur Bestimmung der Zen-
traltemperatur eines akkretierenden Planetesimals den Wert 26Al/27Al=510 5 angenom-
men haben. Es ergibt sich unter Verwendung des Zerfallsgesetzes
C = C0  2
 t=t1=2
C Anfangsverh altnis von 26Al=27Al = 510 5 (nach Merk et al., 2002), C0 Anfangsverh altnis von
26Al=27Al = 3;810 6 (nach Kunihiro et al., 2004), t1=2 = 0;73 Ma Halbwertszeit (nach Carlson
& Lugmair, 2000)
ein Ordinatenwert von t/t1=2=3,720,25 in Abb. (5.9). Die f ur diesen Wert dargestellten
Zentraltemperaturen f ur groe Radien der Planetesimale von T600-800 K stehen in guter
 Ubereinstimmung mit der ermittelten Mindesttemperaturen von TZ=670-970 K im Zen-
trum der Protoerde. Dies erlaubt die Kernbildung f ur b 6= 0 innerhalb der erforderlichen
Zeit.
F ur den Planetesimal, der die Protoerde formen wird, wird ein groer Radius (Abszisse)
im Diagramm (5.9) angenommen. Dies l asst sich durch das von der Akkretionstheorie ge-
forderte schnelle Wachstum des dominant werdenden Planetesimals rechtfertigen.KAPITEL 5. MODELLRECHNUNGEN 94
Abbildung 5.9. Temperatur im Zentrum eines akkretierenden Planetesimals (nach Merk et
al., 2002)
Abszisse: Radius des akkretierenden K orpers, Ordinate: Konzentration von 26Al im K orper
Diese Ergebnisse scheinen jedoch darauf hinzudeuten, dass der von Honda et al. (1993)
vorgeschlagene Wertebereich von b=20-25 aus Daten des Basaltic Volcanism Study Pro-
ject, 1981 zu hoch gew ahlt ist. F ur ein erfolgreiches Absinken der Diapire mit b>10 ist
eine weitere Temperaturerh ohung im Protokern notwendig, was sich jedoch nicht mit der
Akkretionstheorie vereinbaren l asst. Denn hierzu m ussten gr oere Impaktoren angenom-
men werden, die jedoch zu Beginn der Akkretionsphase nicht zur Verf ugung standen.KAPITEL 5. MODELLRECHNUNGEN 95
Ein
uss der Abschneideviskosit at
a) ob
tr=1024 Pas
b) ob
tr=1025 Pas c) ob
tr=1026 Pas
Abbildung 5.10. Ein
uss der Abschneideviskosit at ob
tr auf die Absinktiefe des Diapirs
Verwendete Parameter:
Si = 1022 Pas Fe = 1022 Pas Ok
PK = 1024 Pas
unt
tr = 1020 Pas ob
tr variabel b variabel
n = 3 TZ = 570 K
Um den Ein
uss der Abschneideviskosit at abzusch atzen, werden Modellrechnungen mit
unterschiedlicher oberer Abschneideviskosit at, aber ansonsten gleichbleibenden Anfangs-KAPITEL 5. MODELLRECHNUNGEN 96
und Randbedingungen, durchgef uhrt. Die Ergebnisse zeigen (s. a. Abb. 5.10a-c), dass die
Abtauchtiefen nur geringf ugig vom weiteren Anstieg der Viskosit at im unteren Protokern
beein
usst werden. Aus diesem Grund wird deshalb stets eine obere Abschneideviskosit at
von oben
trunc=1026 Pas verwendet.
Parameterstudie: Ein
uss der Dissipation
F ur die Bestimmung des Ein
usses der Dissipation, muss das Modell vereinfacht werden
und die Spannungsabh angigkeit unber ucksichtigt bleiben. Bedingt durch den verwendeten
Viskosit atskontrast von nur zwei Gr oenordnungen, kann ansonsten ohne das Einf uhren ei-
ner k unstlichen Abschneideviskosit at nicht gew ahrleistet werden, dass der Protokern stets
die h ohere Viskosit at aufweist. Dies w are im Widerspruch zu den heutigen Theorien der
Erdkernbildung, die von einer zu jedem Zeitpunkt um mehrere Gr oenordnungen gerin-
gerviskosen Eisenschmelze ausgehen. Dies h atte zur Folge, dass sich die Eisensph are durch
Dissipationseekte erhitzen w urde. W ahrenddessen w urde das umgebende Medium nur
durch W armediusion erhitzt werden, anstatt durch die zu erwartende Dissipation im um-
liegenden Protokernmaterial.
Die Dissipationszahl Di ergibt sich aus den Werten der Tabelle (5.1) dabei folgendermaen:
Di =
gh
cP
Es werden mehrere Modellrechnungen unter Ber ucksichtigung der Dissipation und unter
Annahme temperaturabh angiger Viskosit at durchgef uhrt. Dabei wird der Ein
uss der Dis-
sipation ver andert, indem die Dissipationszahl von Di=0 bis Di=0,99 variiert wird. F ur
den non-dimensionalen Faktor b werden Werte zwischen b=5-10 verwendet.
Die verwendeten Faktoren b sind als Konsequenz der vorhergehenden Resultate, die ein
erfolgreiches Absinken des Diapirs nur f ur b10 gestatten, gew ahlt. Dadurch besteht ei-KAPITEL 5. MODELLRECHNUNGEN 97
a) b=5, Di=0,0; 104320 Gitter b) b=5, Di=0,99; 104320 Gitter
c) b=10, Di=0,0; 104320 Gitter d) b=10, Di=0,99; 104320 Gitter
Abbildung 5.11. Ein
uss der Dissipation auf mittlere Temperatur und die mittlere Ge-
schwindigkeit
Verwendete Parameter:
Si = 1022 Pas Fe = 1022 Pas unt
tr = 1020 Pas
ob
tr = 1024 Pas TZ = 1070 K b variabel
n = 1 Di variabel
ne geringe Abh angigkeit der Viskosit at von der Schmelztemperatur und der Anstieg der
Temperatur im Nenner des Exponentialterms der Gl. (2.9), kann einen gr oeren Ein
uss
entwickeln. F ur diese Modellreihe wird eine Zentraltemperatur von TZ=1070 K verwendet.
Es wird ein Au
 osungstest der Dissipationswirkung durchgef uhrt, da f ur ein verfeinertes
Gitter eine Verkleinerung des Bereichs mit Dissipation zu erwarten ist. Es soll  uberpr uft
werden, ob dies einen Ein
uss auf das Absinken des Diapirs hat. Hierbei wird nx und nz so
variiert, dass ihr Quotient ann ahernd konstant bleibt. Die Zahl der Marker wird gleichfallsKAPITEL 5. MODELLRECHNUNGEN 98
modiziert, so dass in den jeweiligen Gittern zu Beginn stets ann ahernd gleich viele Marker
vorhanden sind.
Gitterau
 osung Markeranzahl
52  160 505  1563
65  200 632  1954
78  240 758  2345
91  280 884  2736
104  320 1010  3126
Tabelle 5.2. Au
 osungstest der Dissipationswirkung
Abbildung 5.12. Au
 osungstest der Dissipation
Verwendete Parameter:
Si = 1022 Pas Fe = 1022 Pas unt
tr = 1020 Pas
ob
tr = 1024 Pas n = 1 TZ = 1070 K
b = 5 Di = variabel
Die Ergebnisse zeigen, dass der Ein
uss der Dissipation auf die Abtauchgeschwindigkeit
des Diapirs gering bleibt (s. a. Abb. 5.12) und mit reduziertem Faktor b weiter abnimmt.KAPITEL 5. MODELLRECHNUNGEN 99
Zwar ist bei kleinem b der Ein
uss der Temperatur auf die Viskosit at in Gl. (2.9) gr oer,
jedoch zeigt Abb. (5.11b), dass die mittlere Temperatur bei b=5 und Di=0,99 nur ge-
ringf ugig gegen uber dem Fall ohne Dissipation (Abb. 5.11a) ansteigt. W ahrenddessen ist
f ur b=10 (Abb. 5.11c+d) ein deutlicher Anstieg der mittleren Temperatur zwischen Di=0,0
und Di=0,99 zu erkennen. Hierbei steigt, insbesondere in der Grenzschicht zwischen dem
Diapir und dem Protokern, die Temperatur deutlich an. Aber die Daten der mittleren Ab-
sinkgeschwindigkeit der Diapire vrms zeigen, dass dieser Temperaturunterschied in beiden
F allen auf eine schmale Zone um den Diapir herum beschr ankt bleibt. Dadurch ist die
Wirkung der Dissipation auf die Geschwindigkeit des Gesamtdiapirs stark eingeschr ankt
und bewirkt, auch in der Fr uhphase bei hohen Dissipationsraten nur einen sehr geringen
Geschwindigkeitsanstieg.
Der R uckgang der mittleren Temperatur (Abb. 5.11d) im Verlauf der Zeit deutet darauf
hin, dass wegen der geringen Dissipationsrate der sp ateren Abstiegsphase, die Diapirumge-
bung, bedingt durch W armeleitung insgesamt ausk uhlt, wie auch im Fall ohne Dissipation
(Abb. 5.11c) zu beobachten ist.
Auch der Au
 osungstest zeigt keine signikanten Unterschiede weder in der Abtauchtiefe,
noch in der Entwicklung der mittleren Temperatur bzw. der mittleren Geschwindigkeit des
Diapirs.
Dies l asst den Schluss zu, dass f ur die erforderlichen Faktoren b, die von den vorhergehen-
den Modellen vorhergesagt werden, die Dissipation keinen signikanten Beitrag leistet.
Es muss jedoch beachtet werden, dass diese Ergebnisse einem vereinfachten Modell ent-
stammen und unter Verwendung spannungsabh angiger Rheologie durchaus ein anderes
Ergebnis erwartet werden kann.
Hierzu m usste aber ein Viskosit atskontrast von mehreren Gr oenordnungen an der Grenz-

 ache sichergestellt werden. Es w are auch sinnvoll in zuk unftigen Modellen ein lokal ver-
feinertes Gitter in der Grenzschicht zwischen Diapir und Protokern zu verwenden.
Deshalb w are auch die Verwendung eines Lagrange-Gitters denkbar, in dem auch an den
Grenzschichten die Dissipation, ohne k unstliche Grenzen berechnet werden kann.KAPITEL 5. MODELLRECHNUNGEN 100
5.2 Modellrechnungen mit ausgebildeter Schmelze
5.2.1 Rand- und Anfangsbedingungen
Im Gegensatz zu den vorhergehenden Modellen ohne Ausbildung von Schmelze wird nun
auf eine Aufteilung in Magmaozean, Eisenschicht und Protokern verzichtet. Stattdessen
wird der Protokern mit einem darin absinkenden, bereits ausgebildeten Eisenschmelzdia-
pir modelliert (s. a. Abb. 5.13).
Es wird ein 2000 km tiefer Ausschnitt des Protokerns verwendet, wobei die Gesamtm achtig-
keit jenes, wie in den Modellen ohne Schmelzen, mit 3600 km angenommen wird. Ebenfalls
wird hier eine tiefenabh angige Schwerebeschleunigung verwendet, die vom undierenzier-
ten Protokern herr uhrt. Es wird davon ausgegangen, dass das Modell den oberen Teil des
Protokerns darstellt, so dass die Schwerebeschleunigung am unteren Rand des Modells
nicht auf Null absinkt, sondern einen endlichen Wert beibeh alt (s. a. Tab. 5.3).
Der gesamte Protokern und der Diapir sind vereinfachend isotherm mit einer Tempe-
ratur oberhalb der Solidustemperatur gew ahlt, die nahe der Temperatur an der Grenze
Protokern-/Eisenschicht der vorhergehenden schmelzfreien Modelle liegt (s. a. Abb. 5.2).
Aus diesem Grund benden sich im ganzen Protokern, der ein Gemisch aus Eisen und
Silikaten darstellt, 10% Eisenschmelzen. Auf diese isotherme Temperaturverteilung wird
eine zuf allige Temperatur
uktuation von 1 K addiert, wodurch die Schmelzmenge in den
Gittern leicht um 0,5% variiert. Dies erm oglicht die Ausbildung der Kanalisierungsinsta-
bilit at. Es wird keine Dissipation berechnet. Um die gute Au
 osung der zu erwartenden
Strukturen sicherzustellen, wird die Au
 osung des Temperaturgitters erh oht, indem nx und
nz in FDCON mit dem Faktor itres=4 multipliziert werden. Dadurch kann eine Au
 osung
der Temperatur- und Porosit atsfelder von 22 km erreicht werden.
Im Modell wird auerdem angenommen, dass das Eisen bereits vor dem ersten Zeitschritt
aufgeschmolzen wurde und mit Beginn der Modellrechnung keine neue Schmelze entstehen
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Abbildung 5.13. Anfangskonguration der Modelle mit ausgebildeter Schmelze
Der Diapir
Im vorliegenden Fall wird der Gesamtdiapir modelliert. Um numerische Randeekte an den
Seiten zu minimieren, wird im Vergleich zu den fr uheren Modellen das L angen-/Breitenver-
h altnis ver andert, so dass an beiden Seiten beinahe ein Abstand von einem Diapirradius
zu den Boxr andern vorliegt.
Der verwendete Diapirradius ergibt sich nach Gl. (5.3) aus der Annahme eine 2D Eisen-
schicht habe sich in Form dieses Diapirs von der Unterkante des Magmaozeans gel ost zu:
r =
r
(A + dFe)
2 = 197;8 km (5.4)KAPITEL 5. MODELLRECHNUNGEN 102
Verwendete Werte: dFe = 1  105 m M achtigkeit der Eisenschicht, A = 1  105 m Amplitude der
Perturbation (s. a. vorhergehender Abschnitt),  = 1;93  106 m Wellenl ange der Perturbation
Deshalb sind die in beiden Modellreihen entstandenen Diapire unterschiedlichen charakte-
ristischen Wellenl angen char zuzuordnen und nicht direkt miteinander vergleichbar.
Um weiterhin numerische Randeekte der Oberkante der Box zu reduzieren, wird die Dia-
piroberkante zu Modellbeginn in einer dimensionslosen Tiefe von 0,151 angenommen. Dies
entspricht mehr als einem Diapirradius Abstand.
Dichten
Mittels Markern wird den beiden Medien die Dichte von Festk orpern verliehen. Die zus atz-
liche Eisenschmelze im Protokern und Diapir mit der Dichte m wird folgendermaen mit
den Dichten, die den Markern zugewiesen werden, zusammengef uhrt:
i = m + (1   ) 

dpdp + (1   dp)(cPKPK + cFeFe)

(5.5)
i Gesamtdichte des Mediums i,  Porosit at, dp Verarmung an Eisen, m Dichte des geschmolze-
nen Eisens, dp Dichte des an Eisen verarmten Mediums, PK Dichte des Protokerns, Fe Dichte
im Eisendiapir, cPK H augkeit von Protokern-Markern, cFe H augkeit von Eisendiapir-Markern
Aus den notwendigen Gesamtdichten 1 = 6400 kgm 3 (Protokern mit Eisenschmelze)
und 2 = 10000 kgm 3 (Eisendiapir mit festem und 
 ussigem Eisen) lassen sich mittels
Umformung der Gleichung (5.5) die ben otigten Dichten beider Medien ermitteln.KAPITEL 5. MODELLRECHNUNGEN 103
Abbildung 5.14. Anpassung des Umrechnungsfaktors q mit Hilfe eines Polynoms 9. Grades
Umrechnungsfaktor q
Um die Eektivit at der Schmelzsegregation gegen uber dem Eisen-Transport mittels Diapir
zu untersuchen, ist es sinnvoll die vertikale Maximalgeschwindigkeit des Diapirs vmax zu
bestimmen.
Dazu verwendet man die f ur jeden Zeitschritt verf ugbaren mittleren Geschwindigkeiten
des Diapirs vrms. Es wird ein Umrechnungsfaktor q als Quotient aus vmax und vrms be-
rechnet. Die maximale Vertikalgeschwindigkeit ist jedoch nur zu bestimmten Zeitschritten
gegeben. Um den Umrechnungsfaktor f ur alle Zeitschritte verf ugbar zu machen, wird die
zeitliche Ver anderung des Faktors q mittels eines Polynoms 9. Grades der Form
q = a0 + a1t + a2t
2 + a3t
3 + a4t
4 + a5t
5 + a6t
6 + a7t
7 + a8t
8 + a9t
9
q Umrechnungsfaktor, ai Vorfaktoren, t ZeitKAPITEL 5. MODELLRECHNUNGEN 104
angepasst. Unter Annahme von Stetigkeit des Faktors q, liegen die resultierenden Fehler
in der Anpassung in der Gr oenordnung von nur wenigen Prozent (s. a. Abb. 5.14).
Viskosit at
Wie bei den vorhergehenden Modellen kann auch hier nicht die realistische Viskosit at des
Eisens im Modell verwendet werden. Der Einfachheit halber wird deshalb beiden Medien
nach Gl. (2.8) eine temperatur- und spannungsunabh angige Viskosit at von 1024 Pas zu-
geordnet. Diese Viskosit at wird jedoch nach dem Kohlstedt-Gesetz (s. a. Gl. (2.33)) von
der Porosit at des Mediums beein
usst. Dies f uhrt zu einer erheblichen Reduktion der Vis-
kosit at um den Faktor 16 zu Beginn der Modellrechnung. Im Zeitverlauf ist mit einem
weiteren R uckgang der Viskosit at in Gebieten mit hohen Schmelzkonzentrationen und ei-
nem erheblichen Anstieg in schmelzarmen zu rechnen.
Um damit verbundenene Konvergenzprobleme zu verhindern werden k unstliche obere und
untere Abschneideviskosit aten (cut-o viscosities) von 1022 Pas und 1026 Pas angenommen.
Als obere Grenze f ur die Permeabilit at wird der Wert =0,2 gew ahlt, damit die G ultigkeit
der CBA gew ahrleistet ist, w ahrend in der Natur ein weiterer Anstieg bis =1,0 m oglich ist.
Bedingt durch die Wahl der unteren Abschneideviskosit at, kann die eektive Schervisko-
sit at f ur Permeabilit aten  >0,164 im Kohlstedt-Gesetz nicht mehr korrekt wiedergegeben
werden.
Folgende Parameter wurden zusammenfassend bei den Modellrechnungen mit ausgebil-
deten Schmelzen, sofern nicht anders angegeben, verwendet:
L angenskala der Modellbox h 2;0  106 m
L angen-/Breitenverh altnis c 0;375
Gitterpunkte in horizontaler Richtung nx 81
Gitterpunkte in vertikaler Richtung nz 216KAPITEL 5. MODELLRECHNUNGEN 105
Verfeinerungsfakor itres 4
M achtigkeit Protokern dPK 3;6  106 m
Radius Eisendiapir r 1;98  105 m
Dichte Eisen Fe 10444 kgm 3
Dichte Protokern PK 6000 kgm 3
Schmelzdichte Eisen m 10000 kgm 3
Schmelzdichte eisenverarmte Silikate dp 6000 kgm 3
Viskosit at Eisendiapir Fe 1024 Pas
Viskosit at Protokern PK 1024 Pas
Rayleigh-Melt-Zahl Rm  2;24  105
Solidustemperatur TS 1832 K
Temperatur in der Box T 1852 K
Temperaturintervall Solidus-Liquidus TSL 200 K
Weies Rauschen der Temperatur T 1 K
Temperaturgradient Protokern (dTPK=dz) 0 Km 1
Anfangsporosit at  0;1
Verarmung (depletion) dp 0;1
Schwerebeschleunigung an der Oberkante gOK 7 ms 2
Schwerebeschleunigung an der Unterkante gUK 2;7 ms 2
Gradient Schwerebeschleunigung im Protokern (dg=dz)  1;7  10 6 s 2
Temperaturleitf ahigkeit  1  10 6 m2s 1
Thermischer Expansionskoezient 1  10 5 K 1
W armekapazit at, cP 1;3  103 Jkg 1K 1
Tabelle 5.3: Werte der physikalischen Parameter im
SchmelzmodellKAPITEL 5. MODELLRECHNUNGEN 106
5.2.2 Resultate der Modelle mit Schmelzbildung
Parameterstudie: Ausbildung der Kanalisierungsinstabilit at in Abh angigkeit
von der Retentionzahl Rtn
F ur eine kleine Schmelz-Retentionzahl3 Rtn25, die als Quotient der Stokes- zur Darcy-
Geschwindigkeit deniert ist, entwickeln sich, wie in Abb. (5.16) zu erkennen und von
Holtzman et al. (2003) und Hustoft & Kohlstedt (2006) experimentell beobachtet, aus den
urspr unglichen Temperatur
uktuationen Kan ale hoher und entsprechend Zwischenbereiche
niedriger Schmelzkonzentration und Dichte. Diese Zonen entsprechen Regionen niedrigen
bzw. hohen Druckes.
Dabei wird das an den absinkenden Diapir angrenzende Protokernmaterial durch die
W armediusion erw armt und kann in einer gewissen Sph are mit einem Radius er auf
Temperaturen oberhalb der Solidustemperatur von Eisen aufgeheizt werden. Im Modell
wird dies vereinfachend als in der gesamten numerischen Box gegeben angenommen. Die
Daten zeigen, dass falls sich diese Eisenschmelze zus atzlich auch innerhalb der Region ober-
halb der kritischen Spannung krit, die der Diapir erzeugt, bendet, alle Voraussetzungen
f ur die Ausbildung der Kanalisierungsinstabilit at gegeben sind.
Bedingt durch die geringe Viskosit at (s. a. Gl. 2.33) des geschmolzenen Eisens in den
Kan alen kann sich dieses Material f ur Rtn1 schneller durch die entstandenen Schmelz-
kan ale bewegen als der spannungsinduzierende Diapir.
Die Abbildung (5.15) zeigt, dass die Zunahme der Porosit at, die hier mit der Entwicklung
von schmelzfokussierenden Kan alen gleichgesetzt werden kann, sowohl eine Ver anderung
der Schmelz- als auch der Diapirgeschwindigkeit bewirkt. Man erkennt, dass die zun achst
deutlich kleinere horizontale Segregationsgeschwindigkeit usgr enorm ansteigt, da der An-
stieg der Porosit at die Permeabilit at des Mediums (s. a. Gl. 2.35) erh oht. Entsprechen-
des gilt auch f ur die vertikale Segregationsgeschwindigkeit wsgr, deren Wert, aber in der
ersten Entwicklungsphase unsicher ist, bedingt durch das Auftreten von Randeekten, die
3Die Schmelz-Retentionzahl Rtn kontrolliert die Perkolationsgeschwindigkeit der SchmelzeKAPITEL 5. MODELLRECHNUNGEN 107
Abbildung 5.15. Entwicklung der Segregations- und Diapirgeschwindigkeiten bei ansteigen-
der Porosit at
schwarz: vertikale Maximalgeschwindigkeit des Diapirs vmax, rot: maximale Porosit at phi-
max, gr un: horizontale Segregationsgeschwindigkeit usgr, blau: vertikale Segregationsge-
schwindigkeit wsgr, blau gestrichelt: erwarteter Verlauf von wsgr bis 1,21 Ma
zun achst eine h ohere vertikale Segregationsgeschwindigkeit entwickeln. Aus den Daten l asst
sich erkennen, dass zuerst verst arkt die horizontalen Kan ale entstehen, so dass zu vermuten
ist, dass die reale vertikale Segregationsgeschwindigkeit bei einem  ahnlichen, wenn nicht
gar bei einem geringeren Ausgangswert einsetzt. Es ist erkennbar, dass nach einer f ur die
horizontale Komponente zu Beginn nur geringen Geschwindigkeitzunahme, zum Zeitpunkt
0,8 Ma nach Modellbeginn die  Anderungsrate der horizontalen Komponente drastisch an-
steigt. Dies stimmt mit dem Zeitpunkt der Ausbildung der ersten numerisch au
 osbaren
Schmelzkan ale  uberein. Das kann auch f ur die vertikale Segregationsgeschwindigkeit aus
den gespeicherten Feldern ab 1,21 Ma belegt werden und ist ebenfalls in Abb. (5.15) zu
erkennen, da ab diesem Zeitpunkt die vertikale Perkolationsgeschwindigkeit, innerhalb der
Kan ale stets h oher ist, als in den randeektbedingten Anomalien. Au allig ist, dass die
vertikale Geschwindigkeitskomponente auch nach 3 Ma die S attigung, im Gegensatz zurKAPITEL 5. MODELLRECHNUNGEN 108
horizontalen, noch nicht erreicht hat. Dies l asst sich aber damit erkl aren, dass wie oben
erw ahnt, bei dem hier betrachteten L angen-/Breitenverh altnis, zun achst die horizontalen
Kan ale angeregt werden und somit schneller voll entwickelt sind. W ahrenddessen kommen
die vertikalen Kan ale erst sp ater voll zur Geltung, was mehr als 3 Ma in Anspruch nimmt,
so dass die S attigung h ochstwahrscheinlich noch nicht erreicht ist.
Diese Geschwindigkeitszunahme hat eine direkte Auswirkung auf die vertikale Geschwin-
digkeit des Diapirs (s. a. Abb. 5.15 schwarze Kurve), die auf ein Drittel des Ausgangswertes
zur uckgeht. Da dieser R uckgang erst nach 1,0 Ma einsetzt, kann ein Ein
uss des Umrech-
nungsfaktors q auf die Diapirgeschwindigkeit ausgeschlossen werden, da dieser ab 0,9 Ma
sehr gut angepasst ist (s. a. Abb. 5.14).
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Abbildung 5.16. Verarmung an Eisen zwischen den entwickelten Kan alen
Die Korrelation zwischen hoher Porosit at und hoher Dichte in den Kan alen wird erkennbar.
Dies l asst sich auf die Entwicklung einer anisotropen Viskosit at in der Umgebung des Dia-
pirs zur uckf uhren. Wegen der Verwendung einer porosit atsabh angigen Viskosit at, entstehenKAPITEL 5. MODELLRECHNUNGEN 109
in den Kan alen Gebiete sehr niedriger Viskosit at, im Modell eingeschr ankt durch die unte-
re Abschneideviskosit at von 1022 Pas, w ahrend in den zwischen den Kan alen bendlichen
Bereichen durch Schmelzentzug die Viskosit at ansteigt. Bedingt durch die Ausrichtung
der hoch- und niederviskosen Regionen, in der kanaldurchzogenen Region direkt unter-
und oberhalb des Diapirs, kann die auf den Diapir wirkende Gesamtviskosit at als arith-
metischer (steifer) Mittelwert der Komponentenviskosit aten aufgefasst werden (rheological
drainage hardening). Da sich die Eisenschmelze in den Kan alen sehr schnell in Richtung
Protoerdzentrum vom Diapir entfernt und wie oben gezeigt, die S attigung der vertikalen
Kan ale gegen uber den horizontalen zeitverz ogert ist, h alt die Verarmung der Regionen zwi-
schen Kan alen an Schmelze weiterhin an. Dadurch steigt die Gesamtviskosit at des Gebietes
kontinuierlich an (Abb. 5.17), bis die gesamte Schmelze entfernt worden ist. Dies korreliert
sehr gut mit der weiterhin anhaltenden Abnahme der vertikalen Absinkgeschwindigkeit des
Diapirs.
W ahrendessen k onnen die Zonen reduzierter und gestiegener Viskosit at an beiden Seiten
des Diapirs, die fast orthogonal zur Bewegungsrichtung dieses ausgerichtet sind, als harmo-
nischer (weicher) Mittelwert die Gesamtviskosit at, die auf den Diapir an den Seiten wirkt,
absenken (rheological drainage softening). Dies f uhrt zur Ausbildung einer Schmierschicht
(lubrication layer) an beiden Seiten des Diapirs.
Da jedoch die Absinkgeschwindigkeit des Diapirs in Abb. (5.15), auch nach der raschen
Ausbildung der horizontalen Kan ale kaum variiert, ist davon auszugehen, dass dieser Eekt
nur eine geringe Wirkung hat. Bevor dieser zur Geltung kommen kann, wird er durch die
Abnahme der Schwerebeschleunigung mit der Absinktiefe in geringer Weise abgeschw acht.
Durch die nur etwa 0,26 Ma sp ater verst arkt einsetzende Ausbildung der vertikalen Kan ale,
wird der Eekt dann vollkommen aufgehoben.
Insgesamt f uhrt dies dazu, dass innerhalb von etwa 3 Ma der Diapir selbst, nur eine Strecke
von 100 km zur ucklegt, w ahrend in den Kan alen Eisenschmelze 300 km tiefer absinkt. Wenn
man bedenkt, dass durch die Verwendung der unteren Abschneideviskosit at die ermittel-
ten Perkolationsgeschwindigkeiten nur eine untere Grenze darstellen, so wird deutlich, dassKAPITEL 5. MODELLRECHNUNGEN 110
Abbildung 5.17. Modizierung der eektiven Scherviskosit at bedingt durch die Kanalisie-
rungsinstabilit at
dieser Mechanismus die M oglichkeit bietet Eisenschmelze eektiv und schnell zum Zentrum
der Protoerde zu transportieren.
Im Gr oenbereich 7Rtn25 sind die Geschwindigkeiten der Schmelzen in den Kan alen
denitionsgem a geringer als diejenige des Diapirs. Deshalb werden diese Kan ale nach ihrer
Bildung unter einem Winkel von -45 bzw. 225, st arker als im vorangegangenen Fall zu

acheren Winkeln, bedingt durch das fortschreitende Absinken des Diapirs und die daraus
resultierende Ver anderung des Spannungsfeldes, reorientiert.
Auch nimmt die Segregationsgeschwindigkeit zu und resultierend die Diapirgeschwindigkeit
ab. Jedoch verl angert sich in diesen F allen die Zeitskala der Entwicklung der Schmelzkan ale
erheblich.
F ur Rtn25 fehlen die Kan ale g anzlich, da ihre Ausbildung durch das nun dominante
Str omungsfeld des Diapirs unterbrochen wird. Dadurch entwickelt sich das Feld der Segre-KAPITEL 5. MODELLRECHNUNGEN 111
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Abbildung 5.18. Horizontales Str omungsfeld in Abh angigkeit von der Rtn-Zahl
gationsgeschwindigkeit, nach Abb. (5.18a+b), vom kanaldominierten hin zu einem dipolar-
tigen Str omungsfeld, das f ur das Absinken einer einzelnen Sph are erwartet werden kann.
Auch ist in der horizontalen Segregationsgeschwindigkeit ein Unterschied von mehreren
Gr oenordnungen zwischen Modellen mit geringer und hoher Rtn-Zahl (Rtn=0,7 bzw.
Rtn=25) zu erkennen (s. a. Abb. 5.18a+b). Dies l asst sich durch die Eigenschaft der Rtn-
Zahl bei hohen Werten die Perkolation der Schmelze zu verlangsamen, begr unden.
Rm-/Rtn-Zahl -2,24105
0,7 +
7 +
15 +
25 +
50 -
70 -
Tabelle 5.4. Versuchsreihenliste f ur die Ausbildung der Kanalisierungsinstabilit at
+: Ausbildung der Kan ale, -: Unterdr uckung der Kan aleKAPITEL 5. MODELLRECHNUNGEN 112
Abh angigkeit der Kanalisierungsinstabilit at vom deviatorischen Spannungs-
feld
Da im Modell f ur die beiden seitlichen Begrenzungen der numerischen Box vertikale Spie-
gelsymmetrie verwendet wird, bendet sich jeweils in der Entfernung ch vom Mittelpunkt
eines Diapirs das Zentrum eines weiteren. F ur kleine Werte des L angen-/Breitenverh altnis-
ses c wirkt, wie oben beobachtet, somit das Spannungsfeld dieser Nachbardiapire zu beiden
Seiten hin auf das modellierte Spannungsfeld ein. Dies f uhrt f ur kleine c-Werte zur Entste-
hung von deutlich ausgepr agten  Asten der deviatorischen Spannung, die in einem 
achen
Winkel in Richtung der Boxseite verlaufen (Abb. 5.19a). W ahrenddessen ist das devia-
torische Spannungsfeld in vertikaler Richtung ober- und unterhalb des Diapirs schw acher
ausgepr agt.
Das deviatorische Spannungsfeld f allt in der Box mit einem c-Wert von 0,375 bereits inner-
halb von zwei Diapirradien unterhalb der kritischen Spannung, so dass keine Schmelzkan ale
in gr oerer Entfernung ausgebildet werden k onnen. Dies f ordert die Entstehung der beob-
achteten schmelzfokussierenden Kan ale in horizontaler Richtung, wobei diese dann mit den
auch in etwa horizontal 
ieenden Schmelzkan alen der Nachbardiapire interagieren k onnen.
Variiert man den Faktor c des numerischen Modells, so ist erkennbar, dass das deviato-
rische Spannungsfeld des Diapirs unter Verwenung von c=1,0 gleich zu Beginn st arker in
vertikaler Richtung ausgerichtet ist (s. a. Abb. 5.19b). Es  uberschreitet die erforderliche
Spannung krit in einem Umkreis von etwa e=3 Diapirradien. Die Kanalbildung wird nur
in vertikaler Richtung beg unstigt, da seitliche  Aste der deviatorischen Spannung fehlen.
Dies erlaubt die Perkolation der Eisenschmelze mit hoher Geschwindigkeit in vertikaler
Richtung.
An der Auenseite der Spannungssph are scheint sich die Schmelze zu sammeln. Dies k onn-
te durch Verschmelzung der Kan ale zu einem neuen Diapir f uhren, was jedoch aus den
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a) c=0,375 b) c=1,0
Abbildung 5.19. Ein
uss der symmetrischen Randbedingung auf das deviatorische Span-
nungsfeld
Aus diesen Daten kann unter Erweiterung der Modelle auf 3D das Volumen der Schmelze
in den Kan alen ermittelt werden:
VFe =
4
3
r
3
Dia 
 
e
3   1

 (5.6)
rDia Diapirradius, e Radius, in dem Kan ale entstehen, skaliert mit rDia ,  Porosit at; Herleitung
s. a. Anhang B
Es ergibt sich aus Gl. (5.6) f ur die oben ermittelten Werte e=2-3, dass das Eisenvolumen
in den Kan alen etwa die gleiche Gr oenordnung hat, wie der induzierende Diapir selbst.
Wenn nun diese Schmelzkan ale erneut zu einem Diapir verschmelzen w urden, h atten sie
somit eine vergleichbare Ezienz durch das resultierende Spannungsfeld die Bildung neuer
Kan ale anzuregen.
Dies k onnte zu einem Kaskaden-Mechanismus f uhren, bei dem ein erster Eisendiapir
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regen die Bildung neuer schmelzfokussierender Kan ale an. Dadurch ist es m oglich 
 ussiges
Eisen  uber eine Teilstrecke hinweg schneller zu transportieren, als es mittels eines Diapirs
vonstatten geht. Dies k onnte die Kernbildungszeit erheblich verk urzen.
Dieses Modell kann insbesondere nahe der Oberkante des Protokerns Anwendung nden,
wo in der Protoerde ein Wert von Rtn  1 erwartet werden kann. Dort ist die Tempera-
tur hoch genug, um durch W armediusion vom heien Diapir die Solidustemperatur von
Eisen, unter dem gegebenen Druck, zu  uberschreiten.
Chemisches Gleichgewicht
Eine Schwierigkeit der Diapirhypothese, n amlich dass der Diapir w ahrend des Absinkens
mit seiner Umgebung kein chemisches Gleichgewicht erreicht (Karato & Murthy, 1997a),
kann durch die beobachteten Schmelzkan ale ebenfalls beseitigt werden.
Durch Karato & Murthy (1997a) konnte unter der Annahme von konstantem Diapirradius
gezeigt werden, dass gilt:
 
1
2
rPKD
1=2r
 3=2

gr2
3
 1=2
(5.7)
 Grad des chemischen Gleichgewichts, rPK Radius des Protokerns, D chemische Diusion,
r Radius des Diapirs,  Viskosit at der Matrix
F ur den Eisendiapir erh alt man somit:
Diapir  3;39  10
 4KAPITEL 5. MODELLRECHNUNGEN 115
Verwendete Werte:
rPK = 3;6106 m, D = 110 11 m2s 1 (nach Hofmann, 1980), r = 1;9778105 m,  = 1022 Pas
(partiell geschmolzene Matrix im Modell)
W ahrenddessen gilt f ur die groen Kan ale, die als Sph aren approximiert werden k onnen:
Kanal  0;59
Verwendete Werte:
rPK = 3;6106 m, D = 110 11 m2s 1 (nach Hofmann, 1980), r  1;0104 m (aus Modelldaten
ermittelt),  = 1022 Pas (partiell geschmolzene Matrix im Modell)
Daraus folgt, dass die groen Kan ale, wie von Holtzman et al. (2003) argumentiert, gleich-
falls kein chemisches Gleichgewicht mit der Umgebung w ahrend des Absinkens in Richtung
Zentrum der Protoerde erreichen. Auch bewegt sich die Schmelze mit hoher Geschwindig-
keit in den B andern, was eine Gleichgewichtsbildung ebenfalls behindert (Rushmer et al.,
2005). Aber die Beobachtung abnehmender Dichte zwischen den Kan alen, die sich als ei-
ne Verarmung an Eisen in den Regionen zwischen den Hauptkan alen erkl aren l asst, deutet
darauf hin, dass es auch kleinere Kan ale geben muss. Diese k onnen wegen ihrem geringeren
Radius numerisch nicht aufgel ost werden. Ihre Existenz ist m oglich, da es nach Stevenson
(1989) und Richardson (1998) keinen Abfall der Wachstumsrate mit steigenden Wellenzah-
len4 gibt.
Es ist deshalb davon auszugehen, dass sich in diesem Fall ein
"
root tree system\5, ein frak-
tal verzweigtes Netzwerk von Schmelzkan alen ausbildet. Diese Kan ale mit kleinem Radius
r transportieren das Eisen, bedingt durch die Druckdierenz, durch die teilgeschmolze-
4Die Wellenzahl ist deniert als: k=2/. Hierbei gibt  die Wellenl ange der Kanalisierungsinstabilit at
an.
5Ein Kanalsystem, das dem Wurzelwerk eines Baumes  ahnelt.KAPITEL 5. MODELLRECHNUNGEN 116
ne Silikatmatrix zu den breiten Hauptkan alen und k onnen nach Gl. (5.7) das chemische
Gleichgewicht erreichen.
Es muss aber beachtet werden, dass die ermittelten Faktoren , eine Absch atzung des
erreichbaren chemischen Gleichgewichts in den Kan alen und deren Umgebung nach oben
darstellen, da der gew ahlte Wert D nach Hofmann (1980) f ur geschmolzene Silikate nahe
der Liquidustemperatur gilt. Dagegen kann man im vorliegenden Fall Temperaturen nahe
der Solidustemperatur erwarten.
Trotzdem best arkt dieses Ergebnis die Theorie, dass die heutige H augkeit der chemischen
Elemente im Erdmantel, durch die mehrfache chemische Gleichgewichtsbildung w ahrend
der Erdkernentstehung, bei unterschiedlichen Dr ucken und Temperaturen erkl art werden
kann (Li & Agee, 2001).
Die Kanalisierungsinstabilit at k onnte somit die chemische Gleichgewichtsbildung im Be-
reich des oberen Protokerns erkl aren.KAPITEL 6
Diskussion der Ergebnisse
Die in einer Zentrifugen-Stempelzylinderpresse durchgef uhrten Experimente, unter Ver-
wendung eines Gemischs aus Peridotit und Fe-FeS, zeigen, dass die Perkolation von Ei-
senschmelze durch eine partiell geschmolzene Silikatmatrix als Separationsmechanismus
bei Schmelzgehalten unter 35 Vol% unzureichende Geschwindigkeiten aufweist, um alleine
die Erdkernbildung zu erkl aren. Dies wird durch die fehlende Interkonnektivit at von Ei-
sensuld bei in-situ Messungen der elekrischen Leitf ahigkeit best atigt. Das Resultat, dass
oberhalb der Solidustemperatur von Eisensuld, unter Verwendung von bis zu 15 Vol% FeS
in der Silikatmatrix, keine Benetzung der Eisensildschmelze stattndet, widerspricht den
Resultaten von Yoshino et al. (2003, 2004). Dies alles unterst utzt aber Theorien, die eine
teilweise oder gar vollst andige Aufschmelzung der Protoerde verlangen (Righter, 2003),
denn ein Bereich mit  uber 35 Vol% Silikatschmelze muss als teilweise geschmolzener Mag-
maozean angesprochen werden.
Experimentelle Daten von Rubie et al. (2003) und numerische Modelle von H oink et al.
(2006) zeigen, dass unter den Bedingungen des Magmaozeans auf einer Zeitskala von
104-105 a, je nach Tiefe des Magmaozeans, die Trennung von geschmolzenem Eisen von
den Silikaten m oglich ist. Die entstehende Schichtung von dichtem Eisen, das auf dem
kalten undierenzierten Protokern au
iegt ist den numerischen Modellen nach so instabil,
dass nach jedem gr oeren Einschlag eine Rayleigh-Taylor-Instabilit at gebildet wird. Die Er-
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gebnisse belegen, dass der entwickelte Diapir, wie bereits von Honda et al. (1993) gezeigt
wurde,  ahnliche Absinkgeschwindigkeiten entwickelt, wie sie nach der Stokes-Gleichung f ur
eine Sph are im hochviskosen Medium erwartet wird.
Die numerischen Modelle zeigen, dass unter Verwendung temperatur- und spannungs-
abh angiger Rheologie ein einzelner Diapir nur f ur Zentraltemperaturen von T>970 K in der
Lage ist einen ersten Eisenkern innerhalb von 33 Ma auszubilden. Unter der Annahme ei-
ner Gruppe von Diapiren, die  uber die gesamte Protoerde verteilt ihre Ausgangsorte haben
und im selben Zeitraum absinken, ist es m oglich, dass sie sich bereits in gewisser Distanz
zum Zentrum verbinden und einen Kern ausbilden. Die dann erforderliche Temperatur im
unteren Bereich des Protokerns kann mit T>670 K angesetzt werden. Dies steht in guter
 Ubereinstimmung mit den revidierten Resultaten von Merk et al. (2002). Diese sagen eine
Zentraltemperatur von etwa TZ 600-800 K in groen akkretierenden Planetesimalen, die
zus atzlich durch den radioaktiven Zerfall von 26Al erhitzt werden, voraus.
Allerdings zeigen die Resultate, dass der dimensionslose Skalierungsfaktor der Viskosit at
b, welcher nach den Daten des Basaltic Volcanism Study Project (1981) f ur den Protokern
in etwa bei b=20-25 liegen m usste, von den vorliegenden Daten nicht unterst utzt werden
kann. Alle Modelle, die eine erfolgreiche Erdkernbildung innerhalb des Zeitraumes von
33 Ma bewerkstelligen, verwenden Werte von b10.
Die Daten best atigen ferner die Ergebnisse von Ziethe (2003), die zeigen, dass durch vom
Diapir w ahrend des Abstiegs konduktiv abgegebene W arme die Temperatur im kalten
chondritischen Material erh oht wird. Dadurch bildet sich oberhalb des Diapirs ein "Tun-
nel\ niedrigerer Viskosit at, der die Entstehung und das Absinken nachfolgender Diapire in
dieser Region vereinfacht.
Die Untersuchung des Ein
usses der Dissipation auf die Abtauchtiefe des absinkender Dia-
pire werden an einem vereinfachten Modell, ohne Spannungsabh angigkeit der Viskosit at,
durchgef uhrt. Unter Verwendung der Werte b=5-10, was einer geringen Abh angigkeit von
der Schmelztemperatur entspricht, zeigt sich, dass nur in der Anfangsphase des Diapirab-
stiegs eine hohe Dissipationsrate an den Grenz
 achen beider Medien zu erwarten ist. Diese
geht im weiteren Verlauf des Absinkens erheblich zur uck. Dies zeigt sich an den nur mar-KAPITEL 6. DISKUSSION DER ERGEBNISSE 119
ginal ver anderten Absinktiefen von Diapiren mit und ohne Anwendung der Dissipation.
Hierbei w are es aber w unschenswert in der Zukunft zus atzliche Modellrechnungen unter
Ber ucksichtigung des Potenzgesetzes durchzuf uhren, um die bisherigen Resultate zu  uber-
pr ufen und zu bestimmen, ob die Absinkzeit dadurch verk urzt wird.
Abbildung 6.1. Konzept des Kaskaden-Mechanismus
Unter Ber ucksichtigung von Schmelzen entwickeln sich in vereinfachten Modellen, unter
Verwendung von Schmelz-Retentionzahlen Rtn<1, bedingt durch das Spannungsfeld des
absinkenden Diapirs, Kan ale hoher Schmelzkonzentration. Diese bilden sich bevorzugt bei
einem Winkel von -45 und 225, was dem Winkel maximaler Verst arkung entspricht. Dies
deckt sich gut mit den theoretischen Vorhersagen Stevensons (1989). Die Perkolations-
geschwindigkeit innerhalb dieser Kan ale  ubertrit in diesem Fall die maximale vertikale
Absinkgeschwindigkeit des Diapirs um fast eine Gr oenordnung. Die Schmelze scheint sich
hierbei am Rand der Sph are hoher deviatorischer Spannungen anzusammeln und einen
neuen Diapir auszubilden. Aus dem Radius der Spannungssph are l asst sich das Volumen
dieses neu entstandenen Diapirs berechnen. Das Resultat ist, dass die Gr oenordnung desKAPITEL 6. DISKUSSION DER ERGEBNISSE 120
Ausgangsdiapirs erreicht wird.
Dies erm oglicht die Anregung neuer Schmelzkan ale und f uhrt zu einem Kaskaden-Mechanis-
mus (s. a. Abb. 6.1), der solange Schmelzen ausgebildet werden k onnen, das Eisen in immer
gr oere Tiefen transportieren kann.
Um Temperaturen oberhalb der Solidustemperatur des Eisens sicherzustellen, sind die Me-
chanismen der W armediusion aus dem Diapir und der Freisetzung von potentieller Energie
w ahrend des Absinkens verf ugbar. Dabei ist davon auszugehen, dass durch die rasche Se-
gregation in den Kan alen ebenfalls negative potentielle Energie freigesetzt wird, die sich
nach von Bargen & Wa (1986) folgendermaen absch atzen l asst:
Eg =
Agh2
s
2
 (   1)
 Schmelzgehalt, A Grund
 ache, hs H ohe der Schmelzs aule
Die quadratische Abh angigkeit von der H ohe der Schmelzs aule erlaubt es beachtliche Ener-
gie freizusetzen, da im Modell Schmelzb ander mit bis zu 3105 m H ohe und  uber 1104 m
Durchmesser beobachtet werden k onnen. Unter der Annahme r ohrenf ormiger Kan ale er-
gibt sich dann:
E =  1;58  10
22 J
Verwendete Werte:
A = r2
K, rK = 0;5  104 m, g = 7 ms 2 (nahe der Oberkante des Protokerns), hs = 3  105 m,
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Nimmt man nun ein zylinderf ormige Umgebung des Kanals an, die erw armt wird, so folgt
f ur den Temperaturanstieg in der direkten Umgebung des Kanals:
T =
E
cP  MZyl
= 28;7 K
cP = 1300 Jkg 1K 1 W armekapazit at, MZyl = hSPK 

r2
Zyl   r2
K

= 4;24  1017 kg Masse
des kanalumgebenden Zylinders mit rZyl = 1;0  104 m als Radius des umgebenden Zylinders
Bedenkt man, dass es keinen Abfall der Wachstumsrate der Kanalisierungsinstabilit at mit
steigenden Wellenzahlen gibt, so m ussen sehr viele ligrane Kan ale den Protokern durch-
ziehen und erw armen. So ist die obige Annahme von rZyl=1,0104 m konservativ.
Es ist deshalb davon auszugehen, dass die oben genannten Prozesse zusammen die neuge-
bildeten Diapire hei genug halten k onnen, um deren Umgebung partiell aufzuschmelzen,
so dass der Kaskaden-Mechanismus nicht zum Erliegen kommt.
Es wird zudem eine Anisotropie der Viskosit at um den Diapir beobachtet, die auf die
Ver anderung der Viskosit at durch die Schmelzsegregation zur uckzuf uhren ist. Dies f uhrt zu
einer Reduktion der Geschwindigkeit des Diapirs und kann dabei zu einem selbstvert arken-
den Mechanismus werden. Da der Diapir durch die Reduktion seiner Absinkgeschwindigkeit
das umgebende Material st arker erw armen kann, f uhrt dies zu vermehrter Schmelzbildung.
Dies wiederum induziert die Kanalisierungsinstabilit at und f uhrt zu einer weiteren Zunah-
me der Gesamtviskosit at in der Umgebung des Diapirs.
Modelle mit einem realistischen Temperaturprol und spannungsabh angiger Rheologie und
Porosit at sind wichtige, weiterf uhrende Entwicklungsschritte f ur die zuk unftige Untersu-
chung dieses Mechanismus. Hierbei w are der Einsatz eines lokal verfeinerten Gitters in der
Umgebung der Kan ale gleichfalls ein groer Fortschritt.KAPITEL 6. DISKUSSION DER ERGEBNISSE 122
Die Erdkernentstehung bleibt noch immer eines der groen R atsel der Geowissenschaften.
Die vorliegenden Resultate deuten darauf hin, dass viele unterschiedliche Mechanismen zur
Erdkernbildung beigetragen haben:
Es ist daher sinnvoll anzunehmen, dass der langsame Perkolationsmechanismus, nach den
ersten gr oeren Einschl agen, die Schmelzen nahe der Ober
 ache bilden, einsetzt. Im wei-
teren Verlauf der Akkretion wird dieser, durch die schnellere Segregation im Magmaozean
und die anschlieende Rayleigh-Taylor-Instabilit at, als dominanter Mechanismus abgel ost.
Diese wiederum, k onnten durch den in dieser Arbeit vorgestellten Kaskaden-Mechanismus
unterst utzt werden, der die Schmelzen mit nochmals h oherer Geschwindigkeit als der Dia-
pir durch den Protokern transportieren kann. Die Kernbildungszeit aus der Hf/W-Isotopie
kann durch diesen Mechanismus eingehalten werden.
Neue Ergebnisse von Takafuji et al. (2004) deuten aber an, dass der Perkolationsmechanis-
mus durch eine teilgeschmolzene Matrix im sp ateren Verlauf der Akkretion, wieder inter-
essant werden kann. Bedingt ist dies durch die Abnahme des Dihedralwinkels zwischen Ei-
senschmelze und den Silikaten. Der Wert sinkt auf (514) unter hydrostatischer Au
ast im
Druckbereich 47 GPa bei Temperaturen von 3000 K. Dies entspricht dem  Ubergang von

-Spinell (Mg,Fe)2SiO4 zu Magnesiow ustit (Mg,Fe)O und Perovskit (Mg,Fe)SiO3. Hierbei
wird eine Vernetzung der unter ober
 achennahen Bedingungen unverbundenen Schmelze
m oglich, was zu hoher Perkolationsgeschwindigkeit f uhren kann.
Dies ist ein Beispiel, warum die Einsch atzung der jeweiligen Bedeutung und Eektivit at
der einzelnen Mechanismen der Kernbildung schwierig bleibt.
Die Kernbildung muss deshalb in einzelne Zeit- und Tiefenabschnitte gegliedert werden,
die jeweils verschiedene dominante Segregationsmechanismen aufweisen k onnen.
Deren Grenzen zu bestimmen und die jeweiligen Mechanismen zu untersuchen sollte des-
halb ein wichtiges Thema bleiben.
Es bleibt viel zu tun!Abbildungsverzeichnis
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Liste der Laborproben
Statische Experimente (Frankfurt):
Verwendetes Material Druck [GPa] Max. Temperatur [K]
Peridotit
+5;0 V ol% Fe Fe70S30
1 1411
Peridotit
+5;0 V ol% Fe Fe70S30
1 1513
Peridotit
+7;5 V ol% Fe Fe70S30
1 1238
Peridotit
+7;5 V ol% Fe Fe70S30
1 1593
Peridotit +10 V ol% Fe 
Fe70S30
1 1357
129ANHANG A. LISTE DER LABORPROBEN 130
Peridotit +10 V ol% Fe 
Fe70S30
1 1373
Peridotit +10 V ol% Fe 
Fe70S30
1 1453
Peridotit +10 V ol% Fe 
Fe70S30
1 1553
Peridotit +15 V ol% Fe 
Fe70S30
1 1361ANHANG A. LISTE DER LABORPROBEN 131
Experimente an der Zentrifuge (ETH Z urich):
Verwendetes Material Zentrifugieren [h] Druck [GPa] Temperatur [K]
Peridotit
+10 Gew:% Fe Fe70S30
0 1 1488
Peridotit
+10 Gew:% Fe Fe70S30
2 1 1488
Peridotit
+10 Gew:% Fe Fe70S30
10 1 1488
Peridotit
+30 Gew:% Fe Fe70S30
10 1 1488
Peridotit
+30 Gew:% Fe Fe70S30
10 1 1423ANHANG A. LISTE DER LABORPROBEN 132ANHANG B
Herleitungen
Perkolationszeit der Schmelze bei variabler Schwerebeschleunigung
Die gemessene Perkolationsgeschwindigkeit der FeS-Schmelze uf wurde bei einem Wert von
500g ermittelt. Dieser Faktor wird entfernt und durch die variable Schwerebeschleunigung
in der jeweiligen Tiefe ersetzt. Es wird die Annahme getroen, dass das darunterliegende
Material ein undierenzierter Chondrit sei.
tKern Z
0
dt =
1
 uf
g
0  4
3GPK
R0 Z
R
dx
x
Mittels Integration ergibt sich folgende Gleichung:
tKern =
1
 4uf=3g
0  GPK
 ln

R0
R

Die obere Integrationsgrenze R0 kann hierbei folgendermaen gewonnen werden, wenn
man angenimmt, dass in der Protoerde nach der Bildung erster Schmelzen sich eine globa-
le geringm achtige FeS-Schmelzschicht der Tiefe R ausbildet. Dieser Wert wird mit dem
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Durchmesser der gr oten Schmelztropfen aus den Aufnahmen an der Mikrosonde gleichge-
setzt.
Nun wird berechnet, wie gro der Radius einer FeS-Sph are im Mittelpunkt der Protoerde
w are, wenn sie aus diesem Schmelzlm entstanden w are.
4
3
 (R + R)
3  
4
3
R
3 =
4
3
R
3
0 ) R0 =
3 p
3R2R   3R2R + R3
Diese Annahme erm oglicht es eine sinnvollere Absinkzeit zu berechnen, da gilt:
lim
R0!0
lnR0 !  1
Radius des Zylinderquerschnitts gebildet aus der perturbierten Schicht
Die Fl ache der Eisenschicht l asst sich mittels folgendem Integral darstellen:
F = (A + dFe)
=4 Z
0
sin

2

 x

dx
Hierbei ist (A+dFe) die Gesamtamplitude der perturbierten Eisenschicht, zusammenge-
setzt aus der unperturbierten Schichtm achtigkeit und der Perturbationsamplitude.
Da aber nur der halbe Diapir in den Modellen ohne Schmelzbildung modelliert wird, muss
gelten:
1
2
r
2 = (A + dFe)
=4 Z
0
sin

2

 x

dxANHANG B. HERLEITUNGEN 135
Es ergibt sich:
r =
r
(A + dFe)
2
Erwarteter Radius des 2D-Eisenkerns
F ur den non-dimensionalen Radius des 2D-Protokerns muss, unter Annahme, dass die
gleich groe Diapire zeitgleich absinken, gelten:
rK
h
=
1
h
r
sr2
Dia

s steht hierbei f ur die Anzahl der absinkenden Diapire und l asst sich folgendermaen aus
Umfang und Wellenl ange bestimmen:
Zur Bestimmung der Anzahl der Diapire verwendet man den Umfang der Protoerde:
s =
2RPK
=2
=
4RPK

F ur rDia wird die im vorhergehenden Paragraphen ermittelte Gleichung verwendet. Es er-
gibt sich f ur die Gesamt
 ache der Diapire:
A = sr
2
Dia =
42RPK

(A + dFe)
2
Dies entspricht einem nondimensionalen Eisenkernradius rK/h von:
rK
h
=
2
h
r
(A + dFe)RPK
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Temperaturerh ohung durch Freisetzung potentieller Energie
Nach Schmeling gilt:
F ur die  Anderung der potentiellen Energie E eines Massenelements m zwischen 1 und
r gilt:
E =
r Z
1
m g (r
0)dr
0 = m
r Z
1
GM (r)
r02 dr
0
Hierbei wird angenommen, dass sich das Massenelement in das Gravitationsfeld einer Mas-
se M(r) bewegt, f ur das gilt: g=GM(r)/r'2.
Nach der Integration folgt:
E =
r Z
1
m g (r
0)dr
0 = m GM (r) 

 
1
r
+
1
1

=  m GM (r)
1
r
F ur eine Kugelschale gilt entsprechend:
m = 4(r)r
2dr
Einsetzen in obige Gleichung ergibt:
E =  4(r)r
2GM (r)
1
r
dr =  4(r)rGM (r)drANHANG B. HERLEITUNGEN 137
F ur eine homogene undierenzierte Protoerde gilt nun:
E1 =
R Z
0
 4GM (r)(r)rdr
Unter Annahme konstanter Dichte l asst sich die Masse als M(r)=4
3PK r3 ausdr ucken:
E1 =  
16
3

2G
2
PK
R Z
0
r
4dr
Als Endergebnis erh alt man:
E1 =  
16
15

2G
2
PKR
5
PK
F ur eine Zweischicht-Protoerde, bestehend aus Eisenkern mit Radius R und ehemaligem
Protokernmaterial, dem jetzigen Erdmantel, ergibt sich:
E2 =  4G
R Z
0
(r)M (r)rdr
Unter der Annahme konstanter Dichten in den beiden Schichten folgt:
E2 =  4G
2
4
RK Z
0
FeM (r)rdr +
R Z
RK
PKM (r)rdr
3
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Setzt man nun, wie im homogenen Fall, M(r)=4
3K r3 im ersten Term ein, so ergibt sich:
E2 =  
16
15

2G
2
FeR
5
K
| {z }
=EK
+( 4G)
R Z
RK
PKM (r)rdr
Da die Dichte im zweiten Term nicht  uberall gleich Fe ist, muss M(r) hier aufgespalten
werden.
E2 = EK + ( 4G)
R Z
RK
2
4
RK Z
0
4Fer
02 +
r Z
RK
4PKr
02
3
5PKrdr
Es ergibt sich:
E2 = EK + ( 4G)
R Z
RK

4
3
FeR
3
K +
4
3
PK
 
r
3   R
3
K


PKrdr
Das Ergebnis l asst sich nun zusammenfassen zu:
E2 = EK +

 
16
3

2G
 R Z
RK

(Fe   PK)R
3
K + PKr
3
PKrdr
Die Aufspaltung des verbliebenen Integrals liefert:
E2 = EK  
16
3

2G
R Z
RK
2
4(Fe   PK)R
3
KPK
R Z
RK
rdr + 
2
PK
R Z
RK
r
3rdr
3
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Die letzte Integration ergibt schlussendlich:
E2 = EK  
16
3

2G

(Fe   PK)R
3
KPK 
1
2
 
R
2   R
2
K

+ 
2
PK 
1
5
 
R
5   R
5
K


Die freigesetzte potentielle Energie ergibt sich nun aus der Dierenz E1-E2.
Das Potential ist hierbei negativ, da bei der Kernbildung Energie frei wird.
Volumen der Schmelze in den Kan alen
Das Volumen der Umgebung des Diapirs sei folgendermaen deniert:
Vu =
4
3
 (erDia)
3  
4
3
r
3
Dia =
4
3
rDia
| {z }
=VDia
 
e
3   1

rDia Diapirradius, e Radius skaliert mit rDia in dem Kan ale entstehen
F ur den undierenzierten chondritischen Protokern muss jedoch beachtet werden, dass nur
10% Eisen zu Verf ugung stehen:
VFe = VDia
 
e
3   1

 
 Porosit atANHANG B. HERLEITUNGEN 140ANHANG C
Software
Programmroutinen
Die Programmierarbeiten umfassten die Erweiterung vorhandener FORTRAN-Subroutinen
des Programms FDCON und die Erstellung von Auswertungsprogrammen.
Modizierte und erstellte FORTRAN-Routinen:
anfw.f datout.f den.f diss.f
ini.f outeld.f pressegr.f segreopt.f
tlast.f tmelt.f tribu2.f vola.f
diapirpar.f90
Verwendete Software
DiAna v2.0 Programm zur digitalen Bildanalyse
FDCON 2D Finite Dierenzen Code
MATLAB v6.1 Graphikprogramm
Origin v7.5 Graphikprogramm
Surfer v7.0 Graphikprogramm
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